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RÉSUMÉ 
La  structure profonde des  principales  unités  morpho-structurales  du  plateau 
sous-marin de  Kerguelen (plateau de Kerguelen-Heard au nord et bassin de Raggatt 
au  sud)  et  du bassin océanique d'Enderby est présentée à partir de l'analyse des  don- 
nées de sismique grand-angle de la campagne MD66 / KeOBS. 
Les  temps  d'arrivée  des  ondes  ont  été modélisés avec la méthode d'inversion 
itérative  au  sens des moindres carrés de  Zelt & Smith (1992); les  amplitudes  ont  été 
modélisées à l'aide de sismogrammes  synthétiques  calculés avec la  méthode de la 
réflectivité (Fuchs & Muller, 1971). 
L'épaisseur  importante de la  croûte  du  bassin  dEnderby (10-13 km)  suggère que 
sa  mise  en place a  été affectée par  la proximité du point  chaud de Kerguelen au 
Crétacé. 
Les  coefficients  de  Poisson dans  la  croûte,  estimés à partir de l'analyse des  ondes P et 
des ondes converties  P-S  enregistrées sur  les  trois composantes des OBS (stations 
sismiques  sous-marines),  sont  comparables à ceux mesurés  en  laboratoire  sur des 
échantillons ophiolitiques. I 
La croûte  du domaine  nord du  plateau de  Kerguelen a une  épaisseur (21-23 km) 
et  une loi de vitesse  en fonction  de la profondeur compatibles  avec un modèle  de pla- 
teau océanique (couche 3  très  épaisse,  vitesses élevées (>7,2 km/s) à la  base de la 
croûte). Sa mise en place résulterait de l'action du point chaud de  Kerguelen sur ou à 
proximité de  la dorsale séparant  la plaque indienne de la plaque australo-antarctique 
entre -130 et 100 Ma,  selon une configuration comparable à celle  de l'Islande actuelle. 
La structure du domaine sud  du plateau de Kerguelen montre des différences 
significatives comparativement à celle du domaine  nord. La croûte, d'une épaisseur de 
22-23 km, est constituée d'une croûte supérieure avec des vitesses comparables à celle 
de la couche 2 océanique et une  croûte  inférieure de 15-16 km d'épaisseur. La croûte 
inférieure  est  caractérisée  par  une  augmentation  régulière de la  vitesse entre des 
valeurs de 6,6 km/s à 9 km de profondeur et 6,9 km/s à 19 km de  profondeur. Entre 19 
et 25 km de profondeur, la croûte est réflective comme le montrent plusieurs 
réflexions grand-angle  enregistrées  aux  distances  pré-critiques  entre l'onde réfractée 
dans  la croûte  inférieure non  réflective et l'onde PmP, réfléchie sur le Moho. 
La croûte  inférieure réflective a plusieurs  propriétés originales: 
1- elle  constitue,  en moyenne, une zone à faible vitesse à la base de la  croûte 
(vitesse moyenne: 6,7 kds) ;  
2- la  croûte  inférieure  n'est réflective que dans  une direction parallèle à l'axe du 
plateau;  elle  est associée à une anisotropie (apparente?) de vitesse  dans  la  croûte infé- 
rieure réflective avec un axe lent  parallèle à l'axe du plateau; 
3- la réflectivité semble diminuer  du  sud-est vers le nord-ouest; 
4- une anisotropie de vitesse est observée dans le manteau  supérieur avec un axe 
rapide  dans  la direction parallèle à l'axe  du  plateau. 
Les vitesses  (6,6-6,9 k d s )  dans  la croûte  inférieure non réflective sont  atypiques 
d'une  croûte océanique d'une  vingtaine de kilomètres d'épaisseur, supposée riche en 
constituants  ultramafiques. La structure du bassin de Raggatt  est,  par contre, compa- 
rable à celle d'une croûte continentale  faiblement  étirée  dans la direction NNW-SSE 
et recouverte de  coulées  volcaniques.  La réflectivité de la croûte inférieure résulterait 
de cisaillements ductiles dans  sa  partie  supérieure  et  d'intrusions magmatiques  dans 
sa partie inférieure. 
L'origine du  plateau de Kerguelen est  intimement  liée à l'histoire  crétacée des 
continents  adjacents. Les domaines  nord et  sud  du  plateau de Kerguelen 
représenteraient respectivement l'Islande  et  la marge 'Hatton Bank'. 
T 
The deep structure of the submarine Kerguelen Plateau (including the 
rguelen-Heard Plateau northward and .the Raggatt Basin southward)  and of the 
Enderby oceanic Basin are inferred from the analysis s% wide-angle seismic profiles 
recorded during the MD66 / KeOBS experiment. 
Velocity models derived from 2D iterative travel  time inversion (Zelt 
1992) and forward modeling of the  amplitude using synthetic seismograms 
with the reflectivity method (Fuchs & Muller, 1971). 
The crustal thickness determined in the Enderby basin (16-13 km) suggests that 
the oceanic crust of the Enderby Basin was created in  the vicinity the Kerguelen 
mantle plume at Cretaceous time. Poisson's  ratios in  the  crust were inferred Rom 
analysis of P and P-S converted  waves recorded on the  three components of the OB& 
(Ocean Buttom Seismometers). The Poisson's ratios in the  crust sf the Enderby basin 
are in good agreement with those derived from laboratory measurements on  ophiolite 
samples. 
The crust of the northern Kerguelen Plateau is 21 thick. Its velocity-depth 
function is consistent with that of an oceanic plateau c d of a thickened oceanic 
crust, dominated by the thickening of layer 3 and characterized by high velocities at 
the base of the  crust (> 7,2 k d s )  related to ultramafic rocks. 
The deep structure of the southe Kerguelen Plateau differs significantly from 
the one of the  northern domain. The -23 km thick crust i composed of an upper 
crust  with seismic velocities  consiste ith an oceanic layer  and a 15-16 km thick I. - 
lower crust. The lower crust exhibits seismic velocities increasing downward from 6.6 
km/s at 9 km depth to 6.9 k d s  at 19 km depth Several pre-critical wide-angle 
reflections located between the wave refracted in the lower crust  and  the wave 
reflected from the Moho (Pd). 
The reflective  lower cmst exhibits several  unusual properties: 
velocity is only 6.7 k d s ;  
parallel to  the trend of the Kerguelen Plateau; it is related to  a (apparent) velocity pl 
anisotropy, with  the low-velocity mis parallel to the trend of the plateau; 
/- 
1- this is a low velocity layer located a t  the base of the  crust  as its average 
2- reflections from the lower reflective crust  are only  observed along the profile 
3- reflectivity of the lower crust decreases north-eastward; 
4- a velocity anisotropy, with the high-velocity axis parallel t o  the  trend of the 
eismic velocities  observed in  the lower crust (6.6-6.9 W s )  are not consistent with a 
O km-thick oceanic crust usually enriched in ultramafic material. Furthemore,  the 
deep structure  ofthe Raggatt Basin is similar to a stretched continental crust (along a 
NNW-SSE direction) and overlain by volcanic flows. Reflectivity of the lower crust 
could  be related to  ductile shear-zones associated to magmatic intrusions at  the base 
of the  crust. 
The origin of the Kerguelen Plateau is strongly related to the cretaceous history of the 
adjacent  continents. The northern  and  southern domains of the Kerguelen Plateau 
could be respectively the cretaceous equivalent of Iceland and the  Hatton Bank 
margin. 
I-.  
plateau, is observed in  the upper mantle. 
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PREMIERE PARTIE: GÉNÉRALITÉS 
INTRODUCTION GÉNÉRA~LE 
Les  Grandes Provinces Volcaniques: Définition et classification. 
Les Grandes Provinces  Volcaniques (LIPS: Large Igneous Provinces) représentent les 
régions géologiques constituées d'importants volumes de roches extrusives et 
intrusives, de  composition principalement mafique (riches en Magnésium et en fer), 
formés selon des processus  géodynamiques autres que l'expansion océanique normale. 
En domaine continental, les Grandes Provinces  Volcaniques sont représentées par les 
trapps continentaux constitués entablements basaltiques de nature tholéitique dans 
la croûte continentale (Trapp du Décan, Rahjmahal, ... 1. Sur la transition continent- 
océan, elles sont représentées par les marges continentales volcaniques telles les 
marges nord-Atlantique Hatton Bank, Voring,  Lofoten.  L'expression la plus océanique 
des Grandes Provinces  Volcaniques  regroupe les grands plateaux océaniques (plateau 
d'Ontong-Java, plateau de Kerguelen) et les îles intra-océaniques (Hawaii, Réunion). 
L'activité volcanique anormalement intense à l'origine dg leur formation est le point 
commun à ces structures qui permet de les regrouper sous une seule famille 
géologique malgré  la diversité des contextes géodynamiques dans lesquels elles sont 
installées. La distribution des Grandes Provinces Volcaniques à l'échelle du globe 
suggère que des événements géologiques majeurs soient responsables de leur mise en 
place (Figure 1.1). 
La compréhension des  processus  géodynamiques responsables de la mise en place  des 
grandes provinces  volcaniques  suscite un  intérêt particulier au sein de la communauté 
scientifique dans  la mesure où l'on  devine que la mise en  route de  ces processus a 
bouleversé  l'histoire de la Terre,  impliquant  d'importants modifications de 
l'environnement (modification de la géométrie  des bassins océaniques, de la 
composition physique et chimique  de l'hydrosphère en raison de l'interaction entre les 
laves et l'eau de mer, des transferts de  gaz en particulier dans l'atmosphère durant les 
éruptions, extinction d'espèces animales) (Coffin & Eldholm, 1994). Larson (1991) 
montre la corrélation entre  la mise en place  des Grandes Provinces  Volcaniques et une 
augmentation globale de la température de l'atmosphère, des dépôts de schistes 
noires, de  la production  de  pétrole, du niveau de la mer à l'ère Crétacé moyen et une 
augmentation de la production de charbon et de  gaz durant la période du Permien. 
Une augmentation du taux d'accrétion océanique et du dégazage du manteau 
résulterait de ces anomalies géologiques. La mise en place des grandes provinces 
volcaniques pourrait  être également  responsable  des  périodes magnétiquement 





Figure 1.2. Conséquences géologiques de l'activité des points chauds 
Représentation de la stratigraphie des inversions magnétiques, du  taux de  production 
de croûte océanique, des paléo-températures à la surface de l'eau, des variations 
eustatiques du niveau de la mer, des périodes de dépôt de schistes noirs et des 
ressources pétrolières au long  des temps géologiques (Larson, 1991). 
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Représentation de la stratigraphie des inversions magnétiques, du taux de production 
de croûte océanique, des paléo-températures à la surface de l'eau aux latitudes 
élevées, des variations eustatiques du niveau de la  mer, des périodes de dépôt de 
schistes noirs et des ressources pétrolières au cours des temps géologiques (Larsen, 
1991). 
Modèles  de  formation. 
La  formation  des grandes provinces  volcaniques est  la plus part du temps associée à la 
notion  de  point chaud développée la première fois par Wilson (1963) et  Morgan (1971). 
Un point chaud est défini par une zone fure par  rapport  au référentiel terrestre où 
perdure une activité volcanique pendant un laps de temps  important à l'échelle des 
temps géologiques. Les points chauds représentent l'expression en surface de 
processus profonds initiés probablement à l'interface noyau-manteau inférieur et 
entretenus par la convection du  manteau. Ces processus peuvent être  illustrés par un 
panache mantellique constitué d'un conduit dans lequel le matériel mantellique 
remonte vers la surface. Ce panache mantellique prend probablement naissance à la 
frontière thermique constituée par la limite entre le noyau et le manteau inférieur. 
Figure 1.3. Formation  d'un 
panache mantellique 
Photographie de la formation d'un 
panache  mantellique,  formé  par 
injection de glucose chaud dans un 
réservoir de glucose plus froid 
(Griffiths & Campbell, 1990). 
Un panache  mantellique  prendrait 
naissance sous forme d'un diapir et  se 
développerait au fur et  à mesure de son 
ascension,  constituant une large  tête 
sphérique au-dessus d'un conduit étroit et 
long (Figure 1.3). Lorsque le  panache 
mantellique  arrive à la  base  de  la 
lithosphère, la  tête  du panache s'aplatit  et 
fond par  décompression  produisant 
d'énonnes quantités de magma émises en 
un laps de temps très court (pour une 
synthèse, voir Duncan & Richards ( 1991)). 
Lorsque le panache mantellique arrive à la 
base  de la  lithosphère  océanique, il 
contribuera à la formation d'un plateau 
océanique o u  d'une île océanique. En 
domaine continental, l'action des points 
chauds est  la  plupart du temps associée au 
processus de rupture lithosphérique. Deux 
grandes familles  de modèles sont généralement proposées qui conduisent toutes deux 
à la  rupture continentale: 1- Le premier type  de modèle fait jouer un rôle actif au 
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point chaud. Dans ce cas, la conduction et l'amincissement de la lithosphère résultent 
de la présence du point chaud à la base de la lithosphkre et provoquent l'activité 
volcanique. L'activité volcanique peut conduire dans  un premier temps à la formation 
de trapps continentaux et dans un deuxième temps lors de la  rupture des plaques B la 
mise en place d'une  marge volcanique. 2- Le deuxième type de modèle fait jouer un 
rijle passif au point chaud. Dans ce cas, l'extension lithosphérique préc&de le 
volcanisme. Elle est responsable de la fusion partielle  du  materiel contenu dans le 
panache mantellique par décompression adiabatique lors de sa remontée passive sous 
la lithosphère continentale accélérant son amincissement. 
Le point commun de ces modBles est la durée de la mise en place des Grandes 
Provinces Volcaniques est trBs courte à l'échelle des temps géologiques (quelques 
millions d'année) et correspond à des évenements catastrophiques. Néanmoins, une 
étude men& en  laboratoire a montré qu'un  panache  mantellique se subdivisait en 
deux parties lorsqu'il franchissait l'interface séparant le manteau inférieur du 
manteau  supérieur (Bercovici & Mahoney, 1994). Cette separation est responsable  de 
deux phases volcaniques espacées de 20 à 40 Ma correspondant à l'action des deux 
panaches mantelliques crées 2 l'interface manteau  supérieur-manteau inférieur. Cette 
étude expérimentale est  en accord avec les caracttkistiques de plusieurs Grandes 
Provinces Volcaniques suggerant que leur histoire ait  été affect&  par deux phases 
volcaniques distinctes. 
L- 
L'étude de la  structure profonde de plusieurs marges volcaniques a permis de montrer 
que d'importants volumes de magma lors du développement de 1% marge et lors de la 
phase  initiale  d'ouverture océanique (marge Cuvier sur la  marge ouest de l'Australie 
(Hopper et al., 1992), les marges Atlantiques Américaines (Hslbrook & Kelemen, 
1993;  Holbrook et al., 1994; Holbrook et al., 1994) pouvaient Stre 6mis sans impliquer 
le fonctionnement d'un point chaud. Le  rnodBle de Mutter  et al. (1988) propose que des 
petites cellules  de  convection,  activées par les gradients  latéraux de température entre 
la croQte continentale et 11asth6nosphkre, soient responsables du magmatisme 
abondant lors  de la phase initiale de l'ouverture océanique. 
Structure profonde des Grandes Provinces Volcaniques. 
L'étude de  la structure profonde des Grandes Provinces  Volcaniques en est encore à 
son stade précoce.  Des études récentes ont permis de déterminer  la  structure profonde 
de plusieurs marges continentales volcaniques  (e.g. Fowler et al., 1989; Spence et al., 
1989; White & McKenzie,  1989;  Hopper et al., 1992; Holbrook et al., 1994;  Holbrook et 
al., 1994).  Trois domaines constituent ces marges (Figure 1.4): un domaine de croûte 
continentale faiblement  étirée avec une crofite inférieure réflective, un domaine de 
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transition continent-océan et le domaine de croûte océanique. Le domaine de 
transition continent-océan est caractérisé: 1- par une partie  extrusive constituée de 
coulées basaltiques montrant sur les profils de sismique verticale des réflecteurs 
pentés en direction de l'océan. Les vitesses sismiques à la base des séquences de 
réflecteurs  pentés  peuvent atteindre 7,O km/s (Spence et al., 1989;  Holbrook et al., 
1994). 2- Une couche à la base de la croûte pouvant atteindre 15 km d'épaisseur 
caractérisée par des vitesses (7,Z-7,5 k d s )  et des densités élevées. Cette couche est 
transparente sismiquement (Holbrook et al., 1994). Elle est  interprétée comme du 
matériel  magmatique, sous-plaqué à la base  de la croûte continentale très  étirée ou 
directement en contact avec la  partie extrusive (White & McKenzie,  1989). 
HATTON-ROCKALL 
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Figure 1.4. Structure sismique d'une  marge continentale volcanique 
Exemple de la marge continentale volcanique d'Hatton Bank (Fowler et al., 1989). 
Des vitesses sismiques anormalement élevées, pour des constituants de la croûte 
océanique (>7,20 k d s ) ,  observées à la base de la croûte dans les  zones  de transition 
continent-océan pourraient  constituer une caractéristique commune à la  structure 
profonde  des Grandes Provinces  Volcaniques (plateaux océaniques,  îles  océaniques). 
Cette hypothèse a été une  première fois proposée par Carlson et  al. (1980) à partir 
d'une synthèse sur la structure profonde des plateaux océaniques. En domaine 
océanique, ces vitesses élevées ont été observées à la base de la structure profonde du 
plateau de Madagascar (Sinha et al., 1981)) sous forme de sous-plaquage à la base de 
la croûte sous l'île d' Hawaï, sous la ride Madeira-Tore (Peirce & Barton, 1991), sous 
forme de sous-plaquage à la base de la croûte  de l'archipel de Kerguelen (Recq et al., 
1990) , sous la ride Alpha (Forsyth et al., 1986). Ces vitesses élevées résulteraient de 
la composition minéralogique enrichie en magnésium des magmas  produits par un 
manteau anormalement  chaud  (en raison d'un présence du point chaud) (White & 
McKenzie,  1989) 
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Une étude récente sur les propriétés de la croûte océanique à partir de leur  structure 
sismique suggère une corrélation positive entre l'épaisseur de la croûte et  la vitesse 
dans la couche 3 océanique (Mutter & Mutter, 1993). Cette conclusion est  en accord 
avec le modèle  de (White & McICenzie, 1989). 
Durant  la campagne MD 66 KeOBS, sept profils de sismique grand-angle ont et6 
enregistres sur le plateau sous-marin de Kerguelen dans l'océan Indien austral 
(Figure 1.5). L'objectif de la campagne KeOBS etait de montrer d'eventuelles 
variations  dans  la structure des principales unites morpho-structurales du  plateau de 
Kerguelen et d'étudier  leur relation avec les bassins océaniques adjacents. Le plateau 
sous-marin de Kerguelen constitue l'un des plus vastes  plateaux océaniques dans le 
monde après celui d'ontong-Java. I1 s'6tend sur plus de 2000 km de long sur la plaque 
Antarctique entre les dorsales sud-est et sud-ouest  Indienne. I1 est subdivisé en un 
domaine nord sous une faible profondeur d'eau (<1000m), appelé plateau de 
Kerguelen-Heard portant les îles de Kerguelen et de Heard e t  un domaine sud sous 
une profondeur d'eau plus importante (1500-2000 m) (Houta et al., 1977). ,: 
Le plateau de Kerguelen se serait formé dans l'océan néoformé entre la plaque 
Indienne et la plaque Australo-Antarctique, il y a approximativement 110 Ma (Royer 
et al., 1991). Sa formation aurait été associée à l'activité du point chaud de Kerguelen 
qui pourrait avoir été à l'origine d'une province  volcanique  bien  plus vaste  regroupant 
les trapps continentaux  Rajamahal au nord-est de l'Inde (108-128 Ma), les basaltes 
Bunburry sur la marge sud-ouest australienne et les lamprophyres des Monts Princes I 
Charles sur .la marge Antarctique (Storey et al., 1989). 
Plusieurs campagnes de sismique rnultitrace ont permis l'étude de la structure 
superficielle du plateau (Houta et al.,  1977;  Coffin et al., 1990; Schaming & Rotstein, 
1990; Rotstein et al., 1992) et de  forages QDP (Wise & Schlich, 1992). Ces campagnes 
ont permis: 1- de reconnaître différentes unites morpho-structurales distinctes à 
l'échelle du  plateau; 2- de mettre en évidenee la  nature basaltique du socle du plateau; 
3- de dater les basaltes superficiels du socle et d'étudier  leur composition  géochimique. 
Les  profils  de sismique multitrace ont d'autre  part permis de sélectionner les sites les 
plus favorables à la mise en oeuvre des profils de sismique grand-angle de la 
campagne KeOBS. 
I- 
Figure 1-5. Plan de  position  de la campagne MD66KeOBS 
Carte bathymétrique simplifiée du plateau de Kerguelen avec le plan de position  de la 
campagne MD66 / KeOBS. Les sites de forage ODP sur le plateau  sont  également 
indiqués. 
Cette thèse présente les résultats de l'interprétation des principaux profils de 
sismique grand-angle  enregistrés lors de la campagne KeOBS sur le plateau sous- 
marin de Kerguelen. La première partie de la t h h e  présente des généralités 
regroupant la présentation du plateau de  Kerguelen, de la campagne océanographique 
KeOBS et des méthodes utilisées pour modéliser les données. Le mémoire a été 
organisé de manière à dissocier autant que possible les discussions  méthodologiques 
liées à la modélisation des données (deuxième partie de la  thèse)  et les discussions 
liées à l'interprétation des résultats de  ces  modélisations (troisième partie de la thèse). 
Le premier chapitre de cette  thèse présente un bilan  des  connaissances sur le plateau 
de Kerguelen. Après avoir présenté le  contexte géodynamique original dans lequel se 
trouve le  plateau de Kerguelen (situation  intraplaque  entre les dorsales sud-est et 
sud-ouest Indienne), les hypothèses sur  la formation du plateau dans le contexte pour 
le moins complexe de la cinématique de l'océan Indien au Crétacé sont  présentées. 
Enfin, une  synthèse sur les  études géologiques et géophysiques  déjà entreprises sur le 
plateau est présentée à la fin de cette première partie. 
Le deuxième chapitre  du mémoire présente la campagne océanographique KeOBS. 
Après avoir rappelé brièvement les objectifs de la campagne, nous présentons 
l'emplacement e t  les caractéristiques de chaque profil. Enfin, nous présentons les 
caractéristiques techniques de l'acquisition sismique en les justifiant  par  rapport aux 
objectifs  définis ci-dessus. 
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Le troisième chapitre est consacré à la description des outils de traitement  et de 
modélisation utilisés dans le cadre de ce mémoire. Ces outils sont classiquement 
utilisés dans le cadre d'une étude de sismique grand-angle. Ils regroupent: 1- des 
traitements sismiques mono- et multidimensionnels pour ameliorer le rapport  signal 
sur  bruit après une  analyse  spectrale des signaux; 2- un tracé de rais avec inversion 
aux. sens des moindres carres des temps d'arrivée; 3- le calcul de sismogrammes 
synthétiques à l'aide de la méthode de la réflectivité pour la modélisation des 
amplitudes et des  formes  d'onde. 
Les chapitres 4, 5 et 6 constituant  la deuxième partie de la thkse présentent Les 
résultats de l'application de ces methodes a données. La modélisation des donnees 
enregistrées sur le bassin océanique d'Enderby situé à l'ouest du plateau  de Kerguelen 
est décrite dans le chapitre 4. Une partie de cette 6tude a été consacrée à la 
mod6lisation des ondes converties P-S enregistrées sur les trois composantes des 
stations sismiques sous-marines. 
Le chapitre 5 présente les r6sultats obtenus à partir de la modélisation des profils 
enregistrés dans le bassin de Kerguelen-Heard (domaine nord du plateau). 
Les résultats obtenus à partir de la modélisation des profils enregistrés dans le 
bassin de Raggatt (domaine sud  du  plateau)  sont présentés dans le s i x i h e  chapitre. 
L'enregistrement de l'onde PmP avec un excellent rapport sur  bruit a motivé une 
modélisation détaillée de la transition croûte-manteau. 
La troisième partie propose les implications de  ces résultats  sur l'origine et la nature 
des differentes unités morpho-structurales du plateau. Cette partie regroupe les 
chapitres 7,8,9 et 10. Dans les trois premiers chapitres, l'origine du bassin d'Enderby, 
du bassin de Kerguelen-Heard et  du bassin de Raggatt  sont interprétées de fqon  
independante. En introduction de chacun de  ces chapitres , nous présentons un rappel 
des principaux r6sultats des chapitres 4,s et 6. A l'issue de ces trois  analyses, un 
chapitre de synthèse proposera une  analyse comparative des structures  détemin4es 
sur le bassin d'Enderby, sur le domaine nord, sur le domaine sud mais  aussi  sur 
l'archipel de Kerguelen. Les résultats de l'interprétation des données enregistrées 
pendant la campagne KeOBS sont confrontés aux résultats issus des études 
antérieures  sur le  plateau de Kerguelen en particulier et  sur les Grandes Provinces 
Volcaniques en général. 
S 
ChaDitre I: Présentation du dateau de Kermelen. 
1.1. Contexte  géodynamique. 
Le plateau de Kerguelen est le  plus vaste  plateau sous-marin recensé dans le  monde 
après celui d'Ontong-Java  dans l'océan  Pacifique. I1 est  situé  dans le sud de l'océan 
Indien en situation intraplaque entre les dorsales sud-ouest et sud-est Indienne 
(Figure 1.1). I1 s'étend, sous des profondeurs d'eau comprises entre 500 et 2000 
mètres, sur 2300  km, entre les latitudes 46 et 64 O S ,  dans une direction NNW-SSE et 
sur 200 à 600 km de large. Son  volume crustal  est estimé à 9,9-15,4.106 km3 (Coffin, 
1990). Le plateau de Kerguelen est bordé par différents bassins océaniques (à l'ouest 
par  le bassin d'Enderby, au nord par le bassin de Crozet et à l'est  par les bassins de 
Labuan et Australo-Antarctique). Au sud, il est séparé de la  marge  Antarctique par  la 
dépression "Princess Elizabeth" qui atteint 3500 mètres de  profondeur. 
Le plateau de Kerguelen est subdivisé en deux domaines principaux (Houtz et al., 
1977) (Figures 1.2 et 1.3): 
le domaine nord du  plateau, appelé aussi  plateau de Kerguelen-Heard, est 
situé  entre 46" et 54"  de latitude  sud. I1 s'étend sous moins de 500 mètres  d'eau  et 
supporte les îles de Kerguelen, l'île Heard (où il y a encore  un  volcanisme  actif) et l'île 
McDonald. I1 est constitué d'un vaste bassin sédimentaire (bassin de Kerguelen- 
Heard) délimité par les archipels de Kerguelen au nord et de Heard au sud. La 
bathymétrie et  la gravimétrie du domaine  nord sont affectées par de nombreux reliefs 
de  forme circulaire indiquant  la présence  de  volcans  (Coffin et al., 1986). La marge est 
du domaine nord du plateau  est beaucoup plus abrupte que la marge  ouest.  Cette 
marge  abrupte  a  été créée lors de la séparation, il y a 45  Ma, du domaine nord du 
plateau de Kerguelen et de son vis-à-vis par rapport à la dorsale sud-est Indienne ~ 
constituée par Broken Ridge. 
Le domaine sud,  entre 57" et 64"  de latitude sud est  situé une profondeur d'eau plus 
importante (comprise entre 1000 et 2000 mètres) avec une morphologie beaucoup 
moins accidentée que celle du domaine nord (Figure 1.2). Le domaine sud est 
principalement constitué par un  vaste bassin sédimentaire,  le  bassin de Raggatt, à 
l'est du plateau  et  par le  banc  de Banzare à l'ouest qui constitue un bombement de 
socle. De la  même  manière que le  domaine nord, la marge est du domaine sud  est 
beaucoup plus abrupte  qu'à l'ouest. La marge est marque la limite entre le plateau de 
Kerguelen et le bassin de Labuan interprété comme une partie effondrée du plateau 
lors  des phases tectoniques liées à l'ouverture de  la  dorsale sud-est Indienne (Rotstein 
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Figure 1.1 Carte de l'océan Indien 
Carte des anomalies  magnétiques de  l'océan Indien. La position des sites de forages 
ODP sur le plateau  est indiquée (Carte  d'après Royer et al. (1989), figure extraite de 
Fritsch (1992)). 
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et al., 1991). L'ensemble constitué par le domaine sud  du  plateau  et le bassin de 
Labuan constitue le  conjugué  de la zone  de fracture  Diamantina  située en bordure de 
l'Australie par rapport à la dorsale sud-est  Indienne. 
Ces deux domaines sont  séparés  par  une zone à bathymétrie complexe caractérisée 
par une structure orientée est-ouest s'étendant sur plus de 600 km à l'ouest du 
plateau, nommée  le banc de l'Élan. Cette structure a parfois été  interprétée comme 
une dorsale fossile qui aurait été active entre les anomalies 22 et 25 lors de la 
séparation entre les plaques Antarctique et Australienne (Goslin, 1981).La tectonique 
du domaine sud du plateau, de nature extensive, est  caractérisée par deux directions 
majeures  (Fritsch, 1992; Rotstein et al., 1992) (Figure 1.3): une  direction nord-sud 
caractérisée par les grabens 77"E et 75"E et  une direction nord-ouest sud-est 
(postérieure à la formation du  plateau)  illustrée par le  flanc est du plateau  ainsi que 
les rifts  de Gauss et de  1'Umitaka Marù. Une troisième direction E-W a été récemment 
définie à 59" de latitude sud entre 74" et 79" de longitude (Angoulvant-Coulon & 
Schlich, 1994). 
Le contexte géodynamique du plateau de Kerguelen s'inscrit  dans celui plus général 
de l'océan Indien. La cinématique de cet océan est pour le moins complexe  comme 
l'illustre le point  triple Rodriguez marquant  la jonction entre les dorsales  centrale, 
sud-est et sud-ouest Indienne. Son histoire est marquée par des sauts de dorsale, des 
expansions  asymétriques et de variations  rapides de la géométrie et de la  vitesse 
d'accrétion des dorsales (Goslin & Patriat, 1984). D'autre part, elle est peu contrainte 
à l'ère Crétacé en raison de l'absence d'anomalies magnétiques durant  la période 
magnétiquement calme du Crétacé. La topographie de l'océan Indien est marquée par 
de nombreux  reliefs  ous-marins  pouvant  émerger.  Certains  ont  d'origine 
continentale  (le banc des Seychelles, une  partie  du  plateau des Aiguilles) ou d'autres 
sont  interprétées comme  des structures océaniques (Ninetyeast Ridge, les monts Ob, 
Lena et  Marion  Dufresne,  la  ride Chagos Laquédive, l'est  du  plateau  des 
Mascareignes, une partie du plateau des Aiguilles, le plateau de Madagascar, le 
plateau de Crozet, Broken  Ridge et le plateau de Kerguelen). 
Ces reliefs  sous-marins d'origine océanique sont pour la  plupart les marques sur le 
plancher océanique d'une activité volcanique très  intense liée au fonctionnement de 
différents  points chauds dont les plus importants  (et les mieux connus)  sont le point 
chaud de Kerguelen qui fonctionne depuis le Crétacé inférieur et le point chaud de la 
Figure 1.2. Carte  bathymétrique  du plateau de  Kerguelen 
Le plan de  position  de la campagne KeOBS est indiqué (page suivante) 
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Réunion qui fonctionne depuis la limite Crétacé Tertiaire. Ce volcanisme intense  ne 
trouve pas seulement son expression en domaine purement océanique mais également 
sur les marges volcaniques (plateau du Naturaliste  et  basaltes Bunbury sur la marge 
sud-ouest de l'Australie, marge de Cuvier à l'ouest de l'Australie et marge du 
Mozambique) et en domaine purement continental sous forrne  de trapps  (Trapps du 
Deccan et de Rajmahal). 
L'activité du point chaud de Kerguelen au Crétacé est  sans doute responsable de 
l'anomalie isotopique DUPAL centrée dans l'océan Indien au niveau  des  points chauds 
actuels de Kerguelen, de Crozet, de Marion et à un degré moindre de la Réunion 
(Hart, 1984). Cette anomalie pourrait  être due à la 'pollution' de l'asthénosphère et de 
la lithosphère (source  de type MORB) par une source située dans le manteau  inférieur 
(source de type OIB) dont les produits sont remontés en surface par le panache 
mantellique (Dupré & Allègre,  1983; Hart, 1984). Cette anomalie confêre aux  basaltes 
de dorsales de  l'océan Indien  une  signature isotopique qui  leur est propre (rapports 
87Sr/s6Sr, 208pb/206Pb et 207Pb/206Pb plus élevés que pour les basaltes de l'océan 
Atlantique ou Pacifique) (Dupré & Allègre,  1983). 
1.2. Origine et formation du plateau de Kerguelen. 
L'origine du plateau de Kerguelen a longtemps suscité des controverses. Cette 
controverse est née, d'une part, de l'originalité du plateau de Kerguelen liée à sa  taille 
gigantesque et à sa position insolite en situation  intraplaque océanique et,  d'autre 
part, des faibles contraintes sur  la cinématique de l'océan Indien à l'époque de la 
formation du plateau (Royer & Sandwell, 1989). Cette controverse était  initialement 
centrée sur l'alternative entre une origine continentale ou purement océanique pour le 
plateau de Kerguelen. La première hypothèse suppose que le plateau de Kerguelen 
était constitué d'un fragment continental isolé en situation intraplaque lors de 
multiples phases de rifting synchrones de l'éclatement du Gondwana, il y a à peu près 
160 Ma (Dietz & Holden, 1970; Schlich et  al., 1971). La deuxième  hypothèse suppose 
une mise en place dans le bassin océanique qui  se crée entre  la plaque Indienne et la 
plaque Australo-Antarctique au Crétacé Inférieure (Houtz et  al., 1977; Luyendyk & 
Rennick,  1977). 
Figure 1.3. Carte  gravimétrique  du plateau de  Kerguelen 
Le plan de position de la campagne KeOBS est indiqué (page suivante) 
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A partir des données géologiques et géophysiques récentes. et des dernières 
reconstitutions cinématiques, cette deuxième hypothèse est communément admise 
aujourd'hui. Néanmoins, les mécanismes géodynamiques ayant permis la formation de 
cette croûte océanique si particulière restent sujet à débat. Ainsi, le plateau de 
Kerguelen peut être  interprété comme une croûte océanique  soulevée themiquement 
OU tectoniquement à l'ère Cénozoïque ou H&$ozoïque,  comme le résultat  du passage 
d'une  dorsale sur ou à proximité  d'un  point chaud, comme le résultat du 
fonctionnement d'un point chaud sous une lithosphère océanique préexistante ou 
comme le résultat  du fonctionnement anormal  d'une dorsale lié 5 un taux élevé de 
fusion partielle  du  manteau  en relation avec une convection mantellique  intense 
(Schlich & Wise, 1992). 
L'étude géochimique des basaltes de l'archipel de Kerguelen (Watkins et al., 1974) a 
montré l'origine océanique  de l'archipel alors que la présence de séries plutoniques 
contenant des granites alcalins et des syénites intercalées dans les  coulées basaltiques 
avait longtemps laissé penser que l'archipel de Kerguelen était un fragment 
continental. La signature géochimique  des laves montre une composition mixte entre 
celle d'un MORB (Mid-Ocean  Ridge Basalt) et celle d'un  basalte de type OIB (Oceanic 
Island Basalt).  Cette  signature traduit l'interaction entre deux sources mantelliques, 
l'une  située  dans le manteau inférieur formant  la composante OIB et  l'autre  située 
dans le manteau supérieur formant la composante MORB.  Ces deux sources 
traduisent l'évolution de l'archipel dont la mise en place débute sur la dorsale est- 
indienne (45 Ma) puis évolue vers une situation intraplaque (Storey et al., 1988; 
Gautier et al., 1990). A partir de données de sismique réfraction, une structure 
profonde  de type île océanique a  été mise en évidence sous l'archipel de Kerguelen 
(Recq & Charvis, 1986; Recq et al., 1990).  Bien que l'archipel de Kerguelen ne soit pas 
contemporain du  plateau de  Kerguelen,  d'àge Crétacé, l'origine  océanique  de l'archipel 
a conforté l'interprétation d'une origine  océanique du plateau de Kerguelen. 
Dans le sud  du  plateau, des profils de sismique multitrace  ont permis de décrire un 
socle  de nature basaltique avec  des réflecteurs pentés (Coffin et al., 1990; Schaming & 
Rotstein, 1990) (Figure 1.4). La  présence  de nombreux volcans et la morphologie du 
domaine nord affectée par des intrusions volcaniques illustrent bien l'activité 
volcanique intense sans doute à l'origine du plateau et  perdurant  jusqu'à l'actuel, par 
exemple, sur l'île Heard où la dernière éruption du volcan  Big  Ben eut lieue en 1985. 
Par contre, dans le sud, ces  édifices  volcaniques,  érodés  lors  de la phase d'émersion du 
domaine sud au Crétacé,  n'apparaissent  pas  dans  la morphologie qui est atypique 
d'une structure associée à l'activité d'un point chaud (Schaming 8.1 Rotstein, 1990). 
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Profil de sismique maaltitrace dam le bassin de figgatt 
Imagerie des réflecteurs  pentés  dans le  socle basaltique du bassin de Raggatt (Profil 
RS02-24)  (Coffin et al., 1990). 
Le socle basaltique a été foré dans le domaine sud du plateau au site 738 du Leg 119 I -~ 
et aux  sites  747,748,749,750 du Leg 120 de  1'ODP (Ocean Drilling Program) Wise & 
Schlich, 1992) (Cf. figure 2.1 pour la localisation des sites de forage). Les datations 
40Ar/39Ar  de  ces basaltes  ont fourni un âge  de  109,2+0,7 Ma au site 749 du Leg 120 
sur le Banc de Banaare et de  118,2+5 Ma dans le bassin de Raggatt au  site 750 du Leg 
120 appartenant au domaine sud du plateau et un i3ge de 85 Ma (Bringle et al., 1994) 
dans le domaine central  du  plateau  au  site '747 du Leg 120 (Whitechurch et al., 1992). 
La différence entre l'âge des basaltes des domaines sud  et  central du plateau a k t 6  
interprétée récemment comme  le résultat de  deux épisodes volcaniques distincts ayant 
marqué  l'histoire  du  plateau (Bercovici & Mahoney, 1994). Ces deux  épisodes seraient 
dus 5 la  séparation, à l'interface séparant  le  manteau  inférieur du manteau  superieur, 
entre la tête  du  panache manteHique et son conduit, ce dernier  formant %a tstk d'un 
deuxième panache  rnantellique  produisant une deui&me phase volcanique, 20 à 40 
Ma plus tard. Le socle n'a pas été for6 dans le domaine nord du  plateau  mais SOB Lige a 
éte évalué 5 -110 Ma par extrapolation du taux de sédimentation de l'étage Santonien 
jusqu'à la base de la série sédimentaire(Wicquart & Frohlich, 1986; Munschy & 
Schlich, 198'7). Les forages  ont  pénétré le socle sur  une cinquantaine de mètres au 
maximum. La signature géochimique  des basaltes forés aux  sites 747,  748,  749 et 750 
montre une très  grande diversité mais exclut pour Salters  et al. (1992) une origine 
continentale du plateau.  Cette diversité de la composition  isotopique  des basaltes  du 
plateau de Kerguelen  n'est pas observée dans  la composition des basaltes d'autres 
structures similaires dont la formation résulterait de l'activité d'un point chaud 
(comme  le plateau  d'Ontong-Java) (Figure 1.5). Dès lors, le plateau de Kerguelen ne 
16 
peut être considéré comme représentatif d'un plateau océanique typique dans la 
mesure où  sa mise en place a trop été influencée par  la proximité des continents 
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Figure 1-5. Constitution isotopique des basaltes du plateau de  Kerguelen 
Comparaison avec  celle d'autres  structures dont la mise en place est liée à l'action 
d'un point chaud (dont le plateau océanique d'0ntong-Java) (Kroenke et al., 19943. 
La signature isotopique  des basaltes du plateau de Kerguelen les situe en dehors du 
domaine des MORB de l'océan Indien et indique même un degré de  fusion partielle 
plus  faible que celui des basaltes formés sur une dorsale (Salters  et al., 1992). Ces 
caractéristiques excluent que le fonctionnement anormal  d'une dorsale, caractérisé 
par  une fusion partielle  importante du manteau  par convection, soit responsable de la 
formation du plateau  (Salters  et al., 1992). La composition isotopique des basaltes 
peut  être comparée à celle des basaltes des  îles  océaniques  de  l'océan Indien (Storey 
et al., 1992). Elle s'en distingue néanmoins par une signature DUPAL plus forte sous 
forme d'un  rapport 206PbP04Pb plus faible et des rapports  TNTa et L f l a  élevés. La 
valeur de ces rapports (comparables à ceux des basaltes continentaux et des 
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lamprophyres) suggère  une contamination de l'asthénosphère de l'océan ngofomé par 
des produits de la lithosphère continentale du Gondwana, remobilisés par  la montée 
du panache mantellique (Storey et al., 1989; Storey et al., 1992) (Figure 1.6). 
Indian Pla le Antarctic  Plate 
Kerguelen-9eard  P la teau  . _.. 
Dlune,aslhenosphere 8 l i t h o s p h e r e  ? I  I 
Figure 1.6. Mod& de fonctionnement d'un 
panache mantellique 
Illustration schématique de la contamination de 
l'asthénosphère par la lithosphère continentale lors 
de la remontée du panache  mantellique (Storey et 
al., 1989). 
Cette  contamination  conti- 
nentale  augmente  dans  la 
partie extrsme  sud  du plateau 
o k  la composition géochimique 
(~Nd=-8,5 et 207PbP04Pb=P5,7 
1) des basaltes (site 738) est 
comparable à celle  des basaltes 
des marges continentales volca- 
niques. Le soubassement de 
cette partie du plateau pourrait 
être  constitué  de croOte 
continentale  (Storey et  al., 
1992). Enfin,  un dragage 
contenant plus d'une  tonne de 
roches  continentales  d  
composition très diverses a été 
effectué dans le bassin de Labuan  suggérant également la proximité immédiate des 
continents lors  de la mise en place du plateau (Montigny et al.,  1993). Des échantillons 
de  roches continentales  avaient déjà été dragués  dans le domaine sud du  plateau de 
Kerguelen ce qui avait conduit Ramsay et al. (1986) à proposer la présence de crocte 
continentale  dans  le  substratum  du  plateau de Kerguelen.  Néanmoins, ces 
gchantillons continentaux  qui  semblent avoir une origine Antarctique  ont  pu être 
transportés  par  des icebergs (Montigny et al., 1993). 
Les dernières reconstitutions cinématiques de l'océan Indien contemporaines et 
postérieures A la formation  du  plateau de Kerguelen situent  sa formation sur ou à 
proximité de la  dorsale  séparant les plaques indienne et australo-antarctique  alors 
que celle-ci était  situke à proximite du point chaud de Kerguelen (Royer & Sandwell, 
1989;  Royer & Csffm, 1992) (Figure 1.7.4. Le plateau de Kerguelen pourrait  s'être 
formé dans une configuration comparable à celle  de l'Islande actuelle (Schaming & 
Rotstein, 1990). Le point chaud de Kerguelen a sans doute été à l'origine d'une 
province  volcanique beaucoup plus vaste regroupant outre le plateau de Kerguelen, les 
Trapps continentaux Rajamahal au nord-est de l'Inde (108-128 Ma), les basaltes 
Bunburry sur  la  marge sud-ouest australienne  et les lamprophyres des  Monts Princes 
Charles sur la marge Antarctique (Storey et al., 1989). 
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L'histoire du  plateau de Kerguelen est marquée par deux grandes phases d'ouverture 
océanique: 
- la première, entre  la plaque indienne et la plaque australo-antarctique,  a  débuté il y 
a 132  Ma (anomalie M U )  (Powell, 1988) après une longue phase de rifting continental 
ayant débuté il y a 160 Ma. La mise en place du  plateau aurait eu lieue à proximité 
immédiate des continents,  entre 115 et 85 Ma (d'après les dernières datations des 
basaltes au site ODP 740), dans l'espace  océanique  créé entre les plaques Indienne  et 
australo-antarctique  (Figure 1.7.a). 
- la deuxième phase  d'ouverture océanique, donnant naissance à la dorsale sud-est 
indienne et au point triple de Rodriguez entre les dorsales sud-est, sud-ouest et 
centrale de l'océan Indien,  sépare les plaques Australienne et Antarctique  (Figure 
1.7.b). Cette  phase  d'ouverture, effective à 84 Ma (anomalie 34) (Mutter  et  al., 1985) 
est précédée par une  phase de rifting ayant débuté entre 122 et 153 Ma. Cette  phase 
d'ouverture océanique  provoque la séparation entre le nord du plateau de Kerguelen 
et Broken  Ridge et  entre le sud du plateadbassin de Labuan et la zone  de Diamantina 
située en bordure immédiate de l'Australie. L'ensemble constitué par  l'actuel  plateau 
de Kerguelen, d'âge Crétacé, par le bassin de Labuan, Broken Ridge, et  la zone 
Diamantina constitue le paléo-plateau de Kerguelen (Fritsch, 1992). 
L'extrémité nord du plateau de Kerguelen supportant l'archipel de Kerguelen s'est 
sans doute formée à partir de -45 Ma sur  la dorsale sud-est  Indienne  toujours en 
relation avec  le point chaud de Kerguelen et  par conséquent est beaucoup plus récente 
que le plateau Crétacé de Kerguelen (Coffin et  al., 1986;  Royer & Coffin, 1992)(Figure 
1.7.c). La chaîne de monts sous-marins située entre les îles Kerguelen et Heard, mise 
en place entre 39 et 10 Ma, suggère que la  structure  du domaine nord du plateau 
Crétacé a été affectée par des phases de  volcanisme plus récent en relation avec  le 
point chaud de Kerguelen. Le point chaud de Kerguelen serait aujourd'hui situé  au 
nord-ouest du plateau de Kerguelen (Royer et al., 1991). Les dernières traces de 
volcanisme actif se  trouvent  sur l'archipel de Heard (éruption  du Big  Ben en 1985) 
alors que les basaltes  les  plus récents sur l'archipel de Kerguelen datent  du plio- 
quaternaire. 
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Figure 1.7.(a-c). Formation du plateau  de Kerguelen 
Reconstitutions cinématiques à 110 Ma (a), 84 Ma, 43 Ma (Royer et  Coffin, 1991). 
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1.3. Structure du plateau et de l'archipel de  Kerguelen. 
1.3.1. Stratigraphie sismique du plateau de Kerguelen. 
Domaine nord du plateau de Kerguelen. 
La campagne de sismique multitrace la plus récente (MD 26) dans le domaine nord  du 
plateau de Kerguelen a eu lieu en 1981 à bord du Marion Dufresne sur le bassin 
sédimentaire de Kerguelen-Heard situé entre les îles Kerguelen et de Heard. Le 
réflecteur correspondant au toit du socle acoustique a  pu  être corrélé  avec une vitesse 
sismique de 3,9 k d s ,  déduite de données de bouées perdues (Guglielmi, 1982; 
Munschy & Schlich,  1987). Cette couche est située entre une couche sédimentaire de 
vitesse égale à 3,l k d s  et  une couche, interprétée cornme la couche 2 océanique,  avec 
une vitesse de  4,8-5,5 k d s  (Houtz et al., 1977;  Guglielmi,  1982). La  couche marquant 
le toit du socle acoustique est interprétée  en te'rme  géologique comme des sédiments 
mélangés à du matériel volcanique (Munschy & Schlich, 1987). L'épaisseur moyenne 
de la  série sédimentaire est de  2000-2500 m, pour une épaisseur maximale de 3000 m 
au sud-ouest du bassin de Kerguelen-Heard et une épaisseur minimale < 1000 m près 
des flancs du bassin. Sept séquences sédimentaires ont  été identifiées dans le bassin 
de Kerguelen-Heard. Ces séquences ont été subdivisées en deux méga-séquences 
séparées par une discordance majeure. Cette discordance majeure s'est produite lors 
de la séparation du domaine nord et du plateau  et Broken  Ridge, entre 45-42  Ma et le 
Miocène inférieure ou l'Éocène  (Munschy & Schlich, 1987). L'âge  des échantillons les 
plus anciens, forés dans  la séquence inférieure, est compris entre 1'Éocène  moyen et le 
Santonien. Néanmoins, les forages n'ont pu atteindre le socle (Wicquart & Frohlich, 
1986). En extrapolant les taux de sédimentation l'âge de la base de la série 
sédimentaire  a  été estimé à 100 Ma (Wicquart & Frohlich,  1986). 
Domaine sud du plateau de  Kerguelen. 
Deux campagnes de sismique multitrace récentes ont eu lieu dans le domaine sud du 
plateau de Kerguelen afin d'étudier la stratigraphie du bassin de Raggatt. Une 
campagne a eu lieu à bord du Marion Dufresne (MD 47) en 1988 et  l'autre campagne a 
eu lieu à bord du Rig  Seismic  (RS  2).  Les  profils 5 et 4 de la campagne KeOBS ont été 
effectués  le  long  de  profils  de  chacune de  ces campagnes. Le socle est constitué par un 
socle acoustique et un socle lité dans lequel  des réflecteurs pentés  ont  été observés. 
L'ensemble de ces deux types de socle constitue le complexe de socle suivant la 
terminologie de  Coffin et al. (1990). Le sommet de  ce complexe  de  socle est constitué 
de  laves et de  brèches basaltiques avec divers degrés d'altération (Coffin et al., 1990). 
Coffin et al. (1990) associent l'image sismique de ce socle avec les séquences de 
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réflecteurs pentés observés SUT les marges volcaniques.  Le  socle est constitué de rides 
auxquelles sont associées le socle  acoustique et de synformes auxquels sont associés  le 
socle lité. Les rides sont interprktées comme des sources volcaniques fossiles du 
domaine sud du plateau de Kerguelen (Scharning Qr, Rotstein, 1990). Les réflecteurs 
pentés dans le socle sont associés à des coulees volcaniques épanchées de façon 
isotrope autour de  ces sources volcaniques.  Les rides dkfinissent des volcans  isoles 
dont le plus volumineux est le Banc  de Banzare ou sous forme d'me chaîne de  volcans, 
près  du flanc  est  du  plateau, parallèle à l'axe NWW-$SE du  plateau. La chaîne de 
rides  pourrait décrire une direction d'expansion océanique et une formation à l'axe 
d'une dorsale comparable à celle de l'Islande  actuellement  alors que la formation des 
volcans  isolés (tel que %e Banc de Banzare) auraient  eu lieu, en situation  intraplaque, 
sur  une lithosphère océanique  néoformée (Schaming & Rotstein, 1990). La pente des 
réflecteurs du socle peut avoir trois origines (Coffin et  al., 1990): 1- des coulées 
initialement horizontales ont été mises en place  de  façon comparable a m  basaltes des 
trapps continentaux avant  d'etre déformés en synclinaux et anticlinaux puis  érodés. 2- 
des sources volcaniques  isolées ont créé  le  complexe  de  socle et les réflecteurs pentés 
représentent les coulées initiales  ayant  subi  une  subsidence  différentielle 
contemporaine de leur formation. 3- une tectonique postérieure a créé des failles dans 
le socle et a basculé  les blocs délimités par ces failles. 
La vitesse sismique déterminée au toit du socle B partir de données de  bouée perdues 
est caractéristique  d'une couche 2 océanique (5,50 k d s )  (Li, 1988). 
Sept séquences ont 6té identifiées dans  la  série  sédimentaire du bassin de Raggatt 
dans  le domaine sud du plateau (Coffln et  al., 1990) (Table 1.1). La base de  la serie 
sédimentaire (séquences notées K1 et K2), d'âge Crétacé inférieur B Crétacé 
supérieur, est composée de sédiments déposés par remplissage rapide dans des 
conditions sub-aériennes ou sous une faible profondeur d'eau des topographies 
négatives  préexistantes. La nature de  ces skdiments, déposés en 'onlap' sur le socle, 
montre que le plateau  a  subi une phase d'émersion aprks sa mise en place ayant 
provoqué une  importante érosion  des reliefs inhérents aux sources volcaniques. La 
séquence IC1 est constituée de  coulées et de débris de basaltes, de conglomérats et 
d'argilite avec  des  veines  de  calcite t de sidérite (Fezga, 1991). Des vitesses comprises 
entre 3,3 et 4,5 k d s  ont été estimées dans cette série à partir des analyses de vitesse 
(Figure 1.8)(Fezga, 1991). La séquence K2, sensiblement plus épaisse que la séquence 
K1 est constituée de sable, de  micro-grès et d'argilite glauconitique datant de  1'Albien 
supérieur  jusqu'au Coniacien (110 à 90 Ma) au  site 748 et de micro-gr&, d'argilite 
limoneuse avec fragments de bois, conglomérats et débris volcaniques datant de 
1'Albien (110 Ma) dans la partie inférieure au site 750 (Fezga, 1991). Ces deux 
I 
22 
séquences sont déposées en 'onlap' sur le  complexe du socle  (Coffin et al.,  1990). Le toit 
de la séquence K2 marque une inversion  de vitesse dans la  série sédimentaire (Figure 
1.8). Au site 750 ODP Leg  120 cette inversion de vitesse est située à 595 mètres de 
profondeur (Fritsch et al., 1992). Les vitesses  dans la couche K2 varient entre  1,5  et 
2,5 k d s  mais peuvent atteindre 3,O k d s  au centre du bassin (Fezga, 1991) (Figure 
1.8). La séquence K3, d'âge  Crétacé inférieur à Paléocène est constituée d'un mélange 
de sédiments  marins et de sédiments déposés sous une faible profondeur d'eau. La 
vitesse dans cette couche sédimentaire est élevée (3,55 km/s en moyenne). Son 
épaisseur maximale est de 1250 m. Les séquences du Paléogène P l  et P2 sont 
constituées de sédiments pélagiques datés  du Crétacé supérieur  jusqu'à 1'Éocène. La 
vitesse dans ces  couches varie  entre  1,75 lads et 2,75 k d s  (Fezga, 1991) (Figure 1.8). 
Les séquences pélagiques PN1 et NQ1, post-éocène sont relativement fines et 
d'extension latérale limitée. La vitesse moyenne dans ces séries est d'environ 1,66 
krn/s (Fezga, 1991) 
1.3.4. Structure profonde du plateau de Kerguelen à partir de profils 
gravimétriques. 
A partir de l'interprétation d'un profil gravimétrique, Houtz et al. (1977) montrent 
que le domaine sud du plateau  est approximativement compensé isostatiquement et 
l'épaisseur de la croûte est de l'ordre de 20-23 km. L'ensemble du plateau de 
Kerguelen est compensé au sens d'Airy par rapport aux bassins océaniques 
avoisinants (Li,  1988). A partir des  profils gravimétriques des campagnes Rig  Seismic 
2 et MD 47, Li (1988) montre que le domaine nord du plateau  et le domaine sud (au 
niveau du Banc de Banzare et  du bassin de Raggatt) ont une croûte d'épaisseur 
comparable caractérisée par un  épaississement d'environ  12-15 km par  rapport  aux 
bassins océaniques adjacents. L'analyse de deux profils gravimétriques réalisés dans 
l'extrémité sud du plateau montre une croûte plus épaisse (épaississement de 20 k m )  
que dans le domaine  nord et dans le domaine sud au niveau du Banc  de Banzare et du 
bassin de Raggatt. Ce dernier domaine pourrait  être constitué de croûte continentale 
(Li, 1988). 
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Épaisseurs et vitesses  des sequences sismiques  identifiees au site ODP 750 
(Fezga, 1991). 
Leg 120 
Figure 1.8. (a-b). Analyse de vitesse dans le bassin de Xtaggatt 
Analyses de vitesse aux points de tir 5425 (a) du profil  RS02-24 .situ6 au-dessus du 
site ODP 750 sur le flanc est du bassin de Raggatt et  au point de tir 3640 (b) du profil 
RS02-24 au centre du bassin de Raggatt (Fezga, 1991). 
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1.3.5. Structure profonde  de l'archipel de  Kerguelen. 
Les seules informations existantes sur  la  structure profonde  de la province  volcanique 
de Kerguelen à partir de données sismiques ont  été obtenues à partir de profils de 
sismique réfraction enregistrés sur l'archipel de Kerguelen au cours de deux 
campagnes en 1983 et 1987 (Recq & Charvis, 1986; Recq et al., 1990). Ces  profils ont 
mis en évidence une structure d'île océanique de type Hawaï sous l'archipel de 
Kerguelen. L'épaisseur de la croûte varie entre 15 et 17 km d'épaisseur, cet 
épaississement étant dominé par celui  de la couche 2. A la base de la couche 3 avec 
des vitesse typiques comprises entre 6,60 et 6,90 k d s ,  une couche de 2-3 km 
dépaisseur avec des vitesses de 7,3-7,4 k d s  est  interprétée comme du matériel sous 
plaqué à la base de la croûte océanique  (Recq et al., 1990). L'équilibre isostatique de 
l'archipel n'est  pas  réalisé au sens d'Airy mais est mieux expliqué par un manteau de 
faible densité jusqu'à  une profondeur  d'environ 80 km (Recq & Charvis, 1987). 
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La campagne MD66XeOBS a été organisée par l'UR1F de 1'ORSTOM (chef de 
mission: Philippe  Charvis) avec le soutien logistique et financier de la mission de 
recherche des TAAF (faisant maintenant partie de 1'IFRTP) et la collaboration 
scientifique de 1'UBO et de 1'UTIG. Cette campagne a ét4 réalisée du 3 janvier  au 28 
février 1991 à bord du navire ravitailleur des T M ,  le Marion Dufresne. 
La synthkse des connaissances sur le plateau de Kerguelen presentée au chapitre 
précédent montre l'absence cruelle d'informations concernant la structure'erofonde du 
plateau de Kerguelen à l'exception de l'archipel de Kerguelen. Dans la mesure où la E 
mise en place du plateau de Kerguelen rksulte de processus mantelliques profonds, la 
connaissance de la  structure  sismique profonde constitue  une  information 
fondamentale en complément de la stratigraphie sismique et  des analyses pétro- 
géochimiques. 
Les questions auxquelles cette étude  a pour but de répondre sont les suivantes: 
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- Retrouve-t-on dans la structure profonde du plateau de Kerguelen la signature  d'une 
croiate  océanique épaissie dont la mise en place résulte de l'activité d'un point chaud 
sous ou à proximité d'une dorsale ou du fonctionnement anomal d'une dorsale? Si 
oui, en quoi cette structure differe-t-elle de  celle d'une crofite  océanique normale et 
quelles sont les implications sur les  processus  d'accr6tion magmatique? Si non, quelle 
est l'origine du plateau de Kerguelen et est-elle compatible avec les autres données 
géochimiques,  géophysiques et cinkmatiques décrites au chapitre 1. , 
-L'analyse sismique permet-elle de mettre en evidence des unités morpho-structurales 
différentes comme le sugg5re les données bathymétriques et gravimétriques ou la 
structure profonde est-elle homogkne à l'échelle du plateau? Quelles sont les 
implications de  ces hétérogénéite kventuelles à l'échelle régionale de l'ouverture de 
l'océan Indien et à l'échelle des processus de mise en place des  grandes provinces 
volcaniques? 
. Les profils. 
Sept profils ont été réalisés lors de la campagne océanographique  MD66XeOBS sur  et 
à proximité du  plateau de Kerguelen (Figures 1.2, 1.3, 2.1; Table 2.1). 5 OBS ont été 






Figure 2.1 Plan de position de la campagne MD66KeOBS 
Plan  de position de la campagne MD66 KeOBS. Les sites de forage ODP des  Leg 119 
et  120 sont également indiqués. Les symboles noircis indiquent que le socle a été 
atteint  par le  forage. 
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Un ou deux profils ont été réalisés dans chaque domaine morpho-structural du 
plateau  (plateau de Kerguelen-Heard, Bassin de Labuan, Bassin de Raggatt, Banc de 
l'Élan) afin de pouvoir mettre en évidence les variations de structure existant 
éventuellement entre ces domaines. Chaque profil a eté situé  dans les zones où il y 
avait des données préexistantes sur  la  structure superficielle du plateau (profils de 
sismique monotrace et multitrace) et quelquefois à proximité des sites de forage 
(Figure 2.1). L'objectif 6tant essentiellement l'étude de la  structure originelle du 
plateau, on a, dans  la mesure du possible,  kvité les zones  affectées par une tectonique 
postérieure à la  mise en place du plateau  (Graben  du 77"E, par exemple) sauf bien 
évidemment pour le profil situé  dans le bassin de Labuan (Figure 1.3). 
- Les  profils 1 et 2, orient& respectivement NNW-SSE et E-W, ont ét6 realisés dans  la 
bassin sédimentaire de Kerguelen-Heard au sud-est de l'archipel de Kerguelen 
(Figures 1.2, 1.3 et 2.1; Table 2.1). Ces profils ont une longueur de 180 km. La 
profondeur d'eau est comprise entre 500 et 600 m&tres. I1 faut noter que seul un OBS 
du profil 2 a fonctionné correctement, alors que les  cinq stations ont fonctionné de 
façon satisfaisante pour le profil 1. Les profils 1 et 2 sont respectivement A 
l'emplacement des profils  de sismique multitrace MD26-4 et MD26-7  de la campagne 
océanographique Marion Dufresne MD 6 (Munschy & Schlich,  1987). 
- Les  profils 4 et 5, orientés respectivement NNW-SSE et E-W, ont 6t6 réalisés dans le 
bassin de Raggatt  dans le domaine sud du  plateau  (Figures 1. , 1.3 et 2.1; Table 2.1). 
Ces deux profils ont une longueur de 185 km et sont  situés sous approximativement 
1600-2000 m&res d'eau. A cause de problèmes techniques, les OBS 1 et 2  du profil 4 
ont enregistr6 de f a p n  incomplète les donn6es (entre -20 et +20 km de distance pour 
l'OBS 1 et entre -55 et +7 km de distance pour 1'OBS 2) si bien que ce  profil n'est  pas 
totalement inversé. Ces profils sont respectivement sur les profils de sismique 
multitrace MD47-5 de la campagne ochanographique Marion Dufresne N/O MD 47 
(Schaming & Rotstein, 1990) et RS2-24  de la campagne RN Rig  Seismic 2 (Coffin et 
al., 1990). D'autre part, 1'OBS 1 du profil 5 est situ6 sur le site de  forage ODP 750 du 
Leg 120 où le  socle a ét6 atteint  et 1'OBS 4 est à proXimit6 du site de forage ODP 751 
du Leg 120. 
- Le profil 3 est  situé  sur le bassin de Labuan et  n'a  pas été analysé dans le cadre de 
cette étude. 
- le  profil 6 (non traité dans cette étude)  est  situé au sommet du banc  de 1' glan  situé 2 
l'ouest de la partie centrale du  plateau. Ce profil, orienté E-W, a une  longueur  de 140 
km. I1 faut noter qu'il n'existe que très peu de données sur cette structure  quasiment 
inexplorée. 
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- Le profil 7 est  situé dans le bassin océanique d'Enderby situé à proximité du flanc 
ouest du  plateau de Kerguelen sud (Figures 1.2, 1.3 et 2.1; Table 2.1). Ce profil situé 
sur  une croûte océanique, présumée normale, sera  utilisé comme référence lors de 
l'analyse de la structure profonde du plateau. Ce profil permet par comparaison avec 
les  profils situés  sur le plateau, l'étude de  la transition du plateau océanique vers un 
bassin océanique adjacent. Cette analyse comparative constitue probablement une des 
clefs pour comprendre les mécanismes permettant la mise en place des plateaux 
océaniques et des grandes provinces  volcaniques en général (Coffin, 1990). 
Profil Longitude  (fin) Latitude  (fin)  Longitude (fin) Latitude (dbbut) 
1 
61,846 "E -58.144 "S 63.141 "E -57.242 "S 7 
78,484 "E -58,044 "S 81,374 "E -57,569 "S 5 
78,936 "E -57,171 "S 80,917 "E -58,451 "S 4 
71,523 "E -50,869 "S 73,495 "E -50,050 "S 2 
71,737 "E -49,623 "S 72,818 "E -50,853 "S 
I 1 I I 
Table 2.1. Position des profils KeOBS 
Position (Latitude, Longitude) de l'origine et de la fin des profils 1,2,4,5,7 de la 
campagne MD66KeOBS 
2.3. Acquisition  des  données. 
La source sismique était constituée par 8 canons à air de 16  litres de type BOLT 
1500C mise en oeuvre par l'équipe technique de GENAVIR. Ce type de source 
sismique si elle a  une puissance suffisante pour produire des signaux se  propageant 
dans le manteau supérieur présente l'inconvénient d'une bande passante relativement 
étroite d'environ 5-15 Hz (Cf. Chapitre 3). L'intervalle de tir était de 100 secondes ce 
qui représente, compte tenu de la vitesse du navire fixée à 3,5 noeuds, une distance 
approximative de 190 mètres  entre chaque tir. Les instants de tir  étaient enregistrés 
en utilisant une horloge  radio  pilotée par le  système OMEGA comme  référence. 
Les récepteurs  étaient constitués par les stations  sismiques  sous-marines (OBS = 
Ocean Bottom Seismometer) de  I'ORSTOM décrites dans  Nakamura et al. (1987). La 
fréquence de coupure du filtre anti-repliement était de 30 Hz. Les signaux étaient 
échantillonnés avec un pas de  10,008 ms sur des fenêtres d'une  durée de 20 secondes. 
Les capteurs  sont constitués par trois géophones (un vertical et deux horizontaux). 
Pour des raisons de capacité des mémoires de masse, les données du capteur vertical 
étaient enregistrées tout au long du profil alors que les données des capteurs 
horizontaux n'étaient enregistrées que sur une vingtaine de kilomètres de part  et 
d'autre  de  la verticale  de 1'OBS. Les OBS étaient déployés de façon 
approximativement équidistante, au nombre de 5, le  long  de chaque profil. 
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L'évaluation de la dérive des horloges des OBS a été réalisée par interpolation des 
écarts mesurés avant le déploiement et après  la récupération de la  station par  rapport 
à l'horloge OMEGA. 
Le positionnement du navire  (et donc des tirs) était réalisé en  temps réel à l'aide du 
systkrne  de positionnement GPS. Les  positions enregistrées du navire ont été vérifiées 
et les valeurs  erronées  ont été remplacées par des valeurs interpolkes entre les deux 
positions exactes les plus proches. A la fin de cette vérification, un lissage a été 
appliqué B la navigation en calculant la position moyenne sur trois positions 
successives. 
La position des OBS a eté calcul& par inversion au sens des moindres  carrés des 
temps  d'arrivée de l'onde dans  l'eau  (Nakamura  et al., 1987) (Table 2.2). Darns le cas 
du profil 7, l'azimut des deux composantes horizontales a été calculé par inversion au 
sens des moindres carres du  rapport de l'amplitude de l'onde dans  l'eau des deux 
composantes horizontales (Cf. chapitre 5). Une fois les différentes corrections 
réalisées, un fichier au format standard SEG-Y a été généré pour les données 
enregistrés  par chaque OBS de chaque profil. 
Table 2.2. Positon calculee des OBS des  profils 1,2,4,5 et 7 
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ChaDitre 3. Méthodes:  Traitement et Analvse des données sismiaues 
3.1. Introduction 
Dans ce chapitre, les méthodes utilisées pour traiter  et modéliser les données sont 
présentées de  façon générale. L'application  de  ces méthodes aux données KeOBS sera 
détaillée dans la deuxième partie du mémoire. Cette présentation  est illustrée par les 
exemples les plus caractéristiques relevés durant cette  étude. 
Les phases de traitement  et de  modélisation peuvent être subdivisées, dans le cadre 
de cette étude, en  quatre étapes. La première étape,  après quelques pré-traitements 
permettant d'améliorer de façon grossière le rapport  signal  sur  bruit, consiste à 
représenter la section sismique et à procéder à une première interprétation 
qualitative des données (identification des principales arrivées sismiques (ondes 
réfléchies, réfractées, ...) et association de chacune de ces arrivées à une unité 
géologique de la structure). Les règles pratiques  (décalage des traces,  gain 
d'amplitude en fonction de la distance, ...) appliquées dans ce mémoire pour 
représenter les données sont indiquées dans le paragraphe 2 de ce chapitre. A l'issue 
de cette première phase d'interprétation, quelques traitements  permettant de faciliter 
et d'optimiser l'identification des arrivées sont sélectionnés. La mise en oeuvre  de  ces 
traitements, décrite dans le paragraphe 2 de  ce chapitre, constitue la deuxième étape 
de la démarche que nous avons  adoptée.  La troisième étape a consisté à définir un 
modèle 2D à partir de la modélisation  des temps d'arrivée. La méthode utilisée est 
une méthode de tracé de rais classique auquel s'ajoute une inversion itérative au sens 
des moindres carrés des temps d'arrivée. L'utilisation pratique de cette méthode et ses 
avantages  par  rapport à une méthode de tracé de rais  par essai-erreur sont décrits 
dans le paragraphe 3 de ce chapitre. 
La modélisation 2D des temps d'arrivée ne permet  pas toujours d'avoir une bonne 
contrainte sur certains  paramètres de la loi de vitesse (gradients verticaux de vitesse 
par exemple). D'autre  part, le  modèle déduit de l'analyse 2D des temps d'arrivée décrit 
les propriétés moyennes, latéralement et verticalement, des  grandes  unités 
géologiques  de la structure mais ne permet pas d'avoir une bonne  résolution sur les 
caractéristiques de la structure de plus faible longueur d'onde (zone finement 
stratifiée, réflecteurs intra-crustaux  et zones à faibles vitesse). 
L'objectif de la modélisation directe par sismogrammes synthétiques utilisant la 
méthode de la réflectivité est de compléter la modélisation des temps d'arrivée par 
une meilleure contrainte des gradients verticaux et une meilleure résolution de 
certaines  particularités  structurales. Le paragraphe 4 de  ce chapitre décrit quelques 
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aspects pratiques de l'algorithme de la réflectivité utilisé dans  cette  étude  et  dont  la 
mise en oeuvre rationnelle conditionne  l'efficacité de la méthode. 
Lors  de l'interprétation  qualitative, les données sont représentées  dans le domaine 
(x,t) où x représente la distance source-rhcepteur e t   t . le  temps de propagation 
(généralement rkduit) entre l'instant du tir et l'instant de l'enregistrement. Une 
vitesse de réduction est appliqu6e B l'échelle des temps suivant la formulation 
classique: 
x 
t r = t - -  Vr 
où tr est le temps  réduit; t est le temps  réel; x est  la distance horizontal source- 
récepteur  et Vr est la vitesse de réduction. En utilisant cet artifice, une onde se 
propageant a la vitesse Vr est représentée sur  la section sismique par une hodoehrone 
horizontale. Un gain linéaire ou quadratique est généralement appliqué aux 
amplitudes pour compenser les effets  de l'atténuation géométrique suivant la formule: 
a = a .  xexP 
où a est l'amplitude d'un échantillon d'une trace correspondant au  tir situé à la 
distance x de 1'8BS. exp est l'exposant du gain appliqué (1 ou 2). L'analyse spectrale 
des données pour optimiser les traitements fréquentiels est effectuée en reprksentant 
les données dans l'espace (x-u) o i ~  u est la fréquence temporelle alors que l'emploi de 
traitements multidimensionnels de type FK nécessite la représentation des donnkes 
dans l'espace (u-k) où u est  la fréquence temporelle et k est  la fréquence spatiale ou 
nombre d'onde. 
Divers traitements ont été appliqués pour faciliter les phases d'identification des 
arrivées sismiques et de modélisation. L'objectif de base de ces traitements est 
l'amélioration du rapport  signal sur  bruit qui conduit B une amélioration de la section 
sismique. Le deuxième objectif est de  pouvoir séparer des arrivées sismiques, soit très 
proches les unes des autres en temps et par conséquent difficilement  dissociables 2 
cause de l'effet de source, soit  interférant  entre elles. Un troisième objectif est de 
pouvoir décrire les caractéristiques des données (contenu  spectral, estimation de la 
signature de la source sismique) afin de  pouvoir cerner les perspectives et les limites 
des modélisations ultérieures. Quelques exemples de ces applications sont présentés 
ci-dessous. 
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3.3.1. Pré-traitement des  données: sous-échantillonnage du spectre dans 
le domaine des fréquences et des nombres d'onde. 
L'enregistrement d'un OBS, en ce qui concerne les données KeOBS, représente 
approximativement 960 tirs de  2040 échantillons avec un pas d'échantillonnage de 
10,008 ms. Cela représente une quantité de données importante occupant  de l'espace 
disque (-10 Mo par OBS) et  impliquant  durant les phases de traitement des temps 
calcul relativement longs. L'utilisation  d'un  pas d'échantillonnage de 1 0  ms, si il est 
préférable lors de la  visualisation des données pour améliorer la qualité de l'image 
sismique, ne s'imposait pas lors des phases de traitement.  La figure 3.1 représente le 
spectre d'amplitude des  données  calculé sur la moyenne de quelques traces 
correspondant à des tirs effectués à proximité de 1'OBS. La bande passante des 
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Figure 3.1. Spectre d'amplitude des données 
Spectre d'amplitude calculé sur quelques traces  enregistrées à proximité de I'OBS et 
sur  une durée de  5,12 S. La bande passante  est comprise entre 4  et 15 Hz. 
Or, la fréquence maximale des signaux échantillonnés avec un pas de 10 ms est de 50 
Hz. I1 est dès lors possible de re-échantillonner les signaux avec un pas de 20 ms pour 
se  ramener à une fréquence maximale de  25 Hz sans pour autant provoquer une perte 
d'information (Figure 3.2.a). Lors des phases de traitement nous avons travaillé sur 
des fichiers occupant deux fois moins de place que les fichiers originaux. A la fin des 
traitements, le signal était re-échantillonné avec un pas de 10 ms pour la phase de 
visualisation des  données. 
Pour des traitements lourds de type matriciel, nous avons dû sous-échantillonner le 
signal par un rapport 4 (c'est-à-dire que quatre fois moins de composantes 
fréquentielles sont conservées pour représenter le signal). La bande passante que l'on 
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désirait conserver étant située  entre 5 et 15 H a ,  un décalage du spectre de manière à 
placer la fréquence 5 Hz à l'origine de l'axe des fréquences est effectué en plus du 
sous-échantillonnage (Figure 3.2.b). Cela ne pose pas de problème pour tous les 
traitements effectués dans le domaine des fréquences. Par contre, ce type de 
manipulation nécessite systhatiquement un sur-échantillonnage et un décalage dans 
le sens inverse du spectre avant de pouvoir visualiser les données dans le domaine du 
temps après le traitement (Figure 3.2.4. 
De la même manihre que l'on 'sous-échantillonne' le signal dans le domaine des 
frequenees temporelles, il est avantageux dans certains cas  de 'sous-échantillonner' le 
spectre en nombre d'onde. Cette  technique a ét6 utiliske principalement B grande 
distance. Avec une vitesse de réduction de 8.0 k d s  toutes les hodochrones de la 
section ont une  pente relativement faible. 11 est alors possible  de sous-échantillonner 
le spectre des nombres d'onde (obtenu en effectuant une transformée de Fourier par 
rapport aux distances) avec un nombre d'échantillons deux à quatre fois moindre. Une 
mgme section sismique  sera  représentée par3 ou 4 traces au lieu de n traces sans 
perte d'information étant  entendu que l'on ne  s'intéresse  pas à des structures dont 
n n  
l'extension latérale  est inférieure 2 400 mètres  traces conservées) ou 800 m6tres ( 4 n 
traces conservées). 
3.3.2. Amélioration du rapport signal sur bruit. 
a.  Filtrage  fre'quentiel. 
Une fapn  simple et efficace d'améliorer le rapport signal sur bruit est d'appliquer des 
filtres passe-bande. Les caractéristiques du filtre sont établies à partir de l'analyse de 
la bande passante des signaux. Le spectre  d'amplitude calculi! sur quelques traces 
d'une durée de 5 secondes enregistrées A des distances source-rkcepteur faibles 
montre que la bande passante des signaux est limitée entre 5 et 15 Hz (Figure 3.1). Le 
spectre  d'amplitude est estimé en multipliant  la fonction d'autocorrélation par une 
fonction de Hanning élevée 2 une puissance donnée. Cette apodisation dans le 
domaine des temps correspond à un lissage  du spectre d'amplitude  dans le domaine 
des fréquences. 
Remarque: Nous rappelons qu'une fonction de Hanning est définie par: 
où D est la durée de la trace sismique. 
34 
Echantillon n 
1 1 1  21 31  41 51  61  7 81 91  101 1 1 1  121 
855.6 1 1 I I 1 1 1 I l I I l 855.6 
667.8 - 





d .-  
< 
104.2 - 1 I 1 I 104.2 
0 
1 1 1  21 31 41 51  61 
I l I l 1 I 
A 5 10 15 20 25 
855.6 ! . R i i f i  
675.3 
405.0 1 
2 i i.7 1 








1 I I I , 12.1.: 
I l 1 I I I l l I I I l I 
I .- 
I I 1 1 







Figure 3.2.(a-c). Re-échantillonnage des signaux 
L'axe horizontale supérieure  est gradué en fonction du nombre d'échantillons et l'axe 
horizontale inférieur est gradué en fonction  de la fréquence (a) Spectre d'amplitude de 
la trace sismique re-échantillonnée avec un pas de 20 ms. La  fréquence maximale est 
maintenant de 25 Hz. (b) Spectre d'amplitude de la trace sismique représenté entre 4 
et 17 Hz. L'origine de l'axe des fréquences est maintenant de 4 Hz. Le spectre 
d'amplitude  a été  translaté le long de l'axe des fréquences (c) Sur-échantillonnage et 
décalage dans le sens inverse du spectre d'amplitude. L'axe des fréquences est de 
nouveau gradué entre O et 25 Hz. 
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D'autre  part, la fonction d'autocorrélation était calculée numériquement en utilisant 
la formule: 
Un  filtre  Butterworth $ deux p6les et  A phase  nulle  a été  utilisé  d'une  part pour 
préserver la phase des signaux et  d'autre part pour s'affranchir des effets de bord 
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Figure 3.3. Spectre d'amplitude du filtre passe-bande Bu-t-temsrth 2 p8les 
La bande passante conservée est  entre 4 et 15 Ha. 
Lors  de la phase d'interprktation  qualitative  et de modélisation des temps d'arrivée 
(nécessitant  leur pointé) , la bande passante conservée est comprise entre 5 et 15 H a .  
Lors de la modélisation des amplitudes, une bande passante  plus  large  a parfois été 
conservke (5-25 Hz) pour préserver les caractéristiques spectrales des données. 
L'amélioration du rapport signal sur bruit est illustrée par la figure 3.5.(a-c) 
montrant successivement une section brute, la seation filtrtk correspondante et  la 
section bruit correspondant à la section brute moins la section filtrée. Aprits chaque 
traitement, il a été systématiquement vérifié qu'il n'avait pas induit une perte 
d'information significative en visualisant la section bruit. 
b. Filtrage en K e t  FK. 
Le deuxième type de filtre  utilisé pour améliorer le rapport signal sur  bruit  est le 
filtre  en k ou FK (f indique la fréquence dans cette notation). Ces filtres ont été 
utilisés pour améliorer le rapport signal sur  bruit à grande  distance en éliminant les 
multiples de l'onde dans l'eau issus de tirs précédents (Nakamura et al., 1987; 
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Holbrook et al., 1992). Sur l'enregistrement  de I'OBS 5 du profil 4, les  multiples de 
l'onde  dans  l'eau  provenant des tirs précédents avec une vitesse  apparente de 1,5 k d s  
masquent les  signaux issus de la croûte inférieure et du manteau  supérieur aux 
distances > 120 km (Figure 3.5.b). Ces multiples apparaissent également sur le 
spectre FK (Figure 3.4.a). 
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Figure 3.4. Spectre FK avant (a)  e t  après (b) filtrage 
Spectre FR  avant  (a) et  après (b) filtrage de la section  de la Figure 3.4.b 
Comme la vitesse apparente de ces multiples est  très  différente de celle des ondes 
enregistrées à ces distances source-récepteur, il est  aisé de diminuer leur  amplitude 
en  utilisant  un  fdtre  FK  (Figure 3.5.(d-f)). Cependant, en  raison de leur  pente sur la 
section  sismique et des  variations de la  vitesse du bateau  lors de l'acquisition, ces 
multiples  ne sont pas  parfaitement corrélés d'un t ip  à l'autre  si bien qu'un  filtre FK 
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Figure 3.5.(a-e). Filtrages fr6quentiel et FI( 
(a). Section brute. (b). Section après  filtrage  fréquentiel passe-bande entre 4 et 15 Hz. 
(cl. Bruit éliminé par  le filtrage passe-bande. (d). Section après filtrage FK. (e) Bruit 
éliming par le filtrage FK. 
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3.3.3. Identification et séparation des  ondes. 
a.  Déconvolution  spectrale (ou blanchiment) 
La déconvolution spectrale causale a  été  utilisée pour faciliter  l'identification des 
ondes et rendre plus précis le pointé  des temps d'arrivée. 
L'opérateur de déconvolution utilisé est le suivant: 
où 1 Fs(u)l = 1 TF(r.Ha)l+Max(l TF(T.Ha)l).C 
où C est une constante fournie par l'utilisateur (typiquement 0,Ol). 
Ce traitement  a  tout d'abord été appliqué pour faciliter le pointé des ondes réfléchies 
enregistrées en deuxième arrivée dans la couverture sédimentaire et  au toit du socle 
(Figure 3.6). Avant de  procéder à la déconvolution, un décalage statique hyperbolique 
a  été appliqué à l'onde dans  l'eau en utilisant  ses temps d'arrivée théoriques: 
où Tw est le  temps  d'arrivée, V, est la vitesse de propagation dans  l'eau,  h  est la 
profondeur d'eau et x est  la distance horizontale entre 1'OBS et le tir. Cette mise à 
plat de  l'onde dans  l'eau est effectuée pour améliorer la cohérence des réflexions aux 
distances faibles (Figure 3.6.b). La section  déconvoluée est montrée sur  la figure 3.6.c. 
Dans le cas où l'on dispose d'un profil de sismique vertical sur le  profil  de sismique 
grand-angle, il est possible  de  confronter l'interprétation des réflecteurs sur les deux 
images sismiques en utilisant les temps d'arrivée des  ondes à incidence verticale sur 
le  profil  de sismique grand-angle (Figure 3.7). 
Cette déconvolution a également été utilisée pour estimer la  signature de la source. 
Pour cela, nous calculons l'opérateur de  déconvolution  moyen calculé sur quelques 
traces  enregistrées à proximité de la verticale de I'OBS et  sur une  durée de 0,64 s 
(Figure 3.6.b). La transformée de Fourier inverse de cet opérateur fournit une 
ondelette causale  représentant le signal source et que nous avons utilisé lors de la 
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Figure 3.6.(a-c). Déconvolution des traces à proximité de 1'OBS 
Déconvolution des traces  sismiques à proximité de 1'OBS après décalage hyperbolique 
en temps pour mettre à plat l'onde dans  l'eau. (a) Section initiale.  (b). Section après 
décalage hyperbolique. La fenêtre  décrit les traces  utilisées pour estimer la signature 
de la source sismique. (c) Section  après déconvolution. La déconvolution causale est 
appliquée trace par trace. L'exposant de la fonction de Hanning pondérant les 
fonctions d'autocorrélation est égal à 2. 
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Figure 3.7. Corrélation entre les données de multitrace et de réfraction 
Identification comparée des réflecteurs dans les sédiments et le  socle à partir d' une 
section de sismique grand-angle et de sismique verticale. La section de gauche 
représente un extrait du profil  sismique RS02-24 dans le bassin de Raggatt  le long du 
profil 5 de la campagne KeOBS. L'interprétation de cette section est d'après Fezga 
(1991). La section de droite  représente  la section enregistrée  par 1'OBS 4 du profil 5 
après mise à plat de l'onde dans  l'eau et déconvolution. Les indices 1,2,3,4,5,6,7,8,9 
marquent le to i t  des séquences NQ1, PN1, P2, PP1, Pl, K3, K2, K1 et SA (socle 
acoustique)(Voir Fezga (1991) pour l'interpsétatiop  de ces séquences). A noter la 
dégradation de la correspondance pour les évènements profonds. 
L'intérêt de la déconvolution  de nos données est également illustré par la 
déconvolution des données au voisinage  de  l,'intersection  de l'onde réfractée  dans le 
socle basaltique et dans la croûte inférieure (Figure 3.9). La déconvolution facilite la 
localisation du "point de brisure"  entre les deux hodochrones représentant le  socle et 
la croûte inférieure  en  diminuant l'effet de source à la triplication de la courbe des 
temps d'arrivée. Ce traitement a  été également appliqué avant le pointé de  la PmP 
sur les  profds du  sud  dans la mesure où cette onde était caractérisée par un long train 
d'onde et  interférait avec d'autres arrivées (Figure 3.10). 
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Figure 3.8. Signature de la source sismique 
Estimation de la signature de la source 5 partir de la déconvolution des traces 
fen6trBes sur la Figure 3.6.b. 
b. Filtruge matriciel (SMF: Spectral Mutrix Filtering). 
Ce filtrage fréquentiel matriciel utilise les propriétés de la matrice spectrale 
constituée par les fonctions d'intereorr6lations entre les  traces dans le domaine des 
fréquences (Mari & Glangeaud, 1990). 
Si l'on  considère une section sismique  constituée  de n  traces, fi(t) avec i=l,n. Soit Fi(u) 
la transforrnée de Fourier de la fonction fi(t). 
La matrice spectrale est définie par: 
Deux moyennes, l'une en frBqePence l'autre en distance, sont appliquées à cette 
matrice singulière pour permettre  sa diagonalisation. 
La moyenne en  distance sur m  traces est appliquée en  recalculant les termes de la 
matrice suivant: 
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Figure 3.9. (a-b). Exemple  de  déconvolution 
Déconvolution des  traces à proximité de la distance critique entre l'onde réfractée 
dans  le socle basaltique et l'onde réfractée dans  la croûte inférieure. (a) Section avant 
blanchiment. (b) Section après blanchiment et filtrage passe-bande (4-15 Hz). 
Figure 3-10.(a-b).  Exemple de déconvolution de l'onde PmP 
(a) Section brute (b) section après déconvolution et filtrage FK. 
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La moyenne en fréquence est appliquée en pondérant les fonc-tions d'intercorrélation 
par  une fonction de Hanning élevée B une puissance donnée; Cette moyenne est 
d'autant plus &lev& que 1'exposan.t  de la fonction de Hanning  est élev& 
La diagonalisation de la matrice spectrale permet de calculer ses valeurs propres hi(u) 
(Figure 3.11.a) et ses vecteurs propres normalisés Veij(u)  (Figure 3.11.~). 
Le principe de ce traitement consiste à separer un espace signal  (Figure 3.11.d) d'un 
espace bruit (Figure 3.1P.e) en projetant les données initiales (Figure 3.11.b) sur le ou 
les premiers vecteurs propres de la matrice spectrale (Figure 3.11.c) (c'est-&-dire sur 
les vecteurs propres auxquels sont associées les valeurs propres ayant les amplitudes 
les plus fortes). 
La projection orthogonale des données initiales Fi(u) sur le vecteur propre k 
correspondant est définie par: 
L'utilisateur décide lui même le nombre de vecteurs propres sur lesquels les données 
doivent 6tre projetées pour constituer l'espace signal. 
La  vocation de ce traitement peut  6tre d'ameliorer le rapport  signal sur  bruit  sans 
procéder 5 une  séparation d'ondes. Dans ce cas, une moyenne en fr6quence faible est 
généralement utilisée et l'espace signal  est définie par  la projection des données 
initiales sur plusieurs vecteurs propres (dépendant du nombre d'ondes sur  la section). 
La deuxi8me vocation  de ce traiternent est de séparer les ondes entre elles. Dans ce 
cas, l'espace signal, obtenu par projection des données sur le premier vecteur propre, 
ne contient que l'onde à séparer  alors que l'espace bruit contient le bruit blanc ainsi 
que les autres ondes traitées comme du  bruit. Il est à noter que l'utilisation de cette 
deuxième démarche nécessite au préalable  une mise à plat de l'onde à séparer  et 
l'utilisation  d'une moyenne en fréquence forte. Dans le cadre de cette  étude, nous 
avons utiliser le filtrage matriciel pour séparer l'onde PmP sur les profils sismiques 
du domaine sud du plateau (Cf. Chapitre 6) et pour faciliter l'identification du premier 
multiple de la  Pn  sur un profil du nord (Cf. Chapitre 5). 
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Figure 3.11. (a-e). Exemple d'application du filtrage matriciel 
(a) Calcul  des valeurs propres de la  matrice spectrale. La valeur propre dominante 
corresponds à la PmP. (b) Calcul du premier  vecteur  propre  de la  matrice spectrale. (c) 
Section initiale.  (d) Projection  orthogonale des données brutes sur le premier vecteur 
propre. Cette projection constitue l'espace signal. Celui-ci est constitué par  la  PmP  et 
son multiple. (e) Espace bruit correspondant à la projection  des  données brutes  sur le 
reste des vecteurs propres. 
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3.4- Inversion itikative 2 des temps d'arriv6e aux moindres carr6s. 
La modélisation 2D des temps d'arrivée a été effectuée en utilisant la méthode 
d'inversion itérative au sens des moindres carrés de Zelt & Smith (1992). Cette 
méthode consiste a effectuer un tracé de rais classique  dans un modèle 2D initial 
pendant lequel sont calculées  les dérivés partielles  des  temps  d'arrivée  par  rapport 
aux paramètres du modèle. Dans un deuxième tempsj les temps d'arrivée sont 
inversés et les paramètres du modèle sont  perturbés de manière B minimiser l'éeart 
entre les temps d'arrivée observés et calculés au sens  des moindres carrés suivant le 
formalisme: 
oii C t  et Cm sont les matrices de covariance estimées pour les temps d'arrivée 
observés et les paramètres du modèle et D est la valeur de l'amortissement. Ces 
matrices diagonales sont définies par: 
Ct=diag(unct2)  et Cm=diagIuncm21 
oii unct et uncm sont les incertitudes estimées par  l'utilisateur  sur les temps d'arrivée 
observés et  sur les paramètres du modèle (profondeurs et vitesses). 
Cette démarche menée en deux étapes (tracé de rais puis inversion des temps 
d'arrivée avec perturbation du modèle) permet à l'utilisateur de vérifier après chaque 
iteration la convergence de l'inversion et de modifier si ce n'est pas le cas les 
paramètres d'entrée fournis avant l'inversion (nombre de paramètres du modèle, 
amortissement, incertitudes  a priori des paramètres,...). 
Le modèle 2D est décrit  par trois grilles de points d k i v a n t  les intedaces, Iles vitesses 
au sommet et B la base des couches. L'utilisateur  définit les paramètres du modèle 
(profondeurs et/ou vitesses) devant être recalculés lors de l'inversion des temps 
d'arrivée observés et le trajet des rais dans le modèle correspondant aux temps 
d'arrivée observés inversés. La valeur  a priori des incertitudes sur les  profondeurs et 
les vitesses définit le poids relatif accordé à ces deux paramètres  par l'inversion. 
L'utilisateur règle l'"intensité'' des perturbations à chaque  itération appliquees aux 
paramètres du modèle en furant la  valeur de l'amortissement D. Les incertitudes  a 
priori sur les temps d'arrivée observés utilisés étaient de 0,05 s (correspondant B une 
demi-période pour une fréquence de 10 Hz) pour les arrivées  crustales  et de 0, l  s pour 
la PmP enregistrée en seconde arrivée. 
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Durant chaque tracé de rais, l'écart quadratique moyen RMS et  la valeur du x2 sont 
calculées et le nombre de temps d'arrivée observés utilisés pour calculer les dérivés 
partielles  est indiqué. Ces trois paramètres  ainsi que la résolution des paramètres du 
modèle conditionnent le critère d'arrêt des itérations. Le meilleur modèle est celui qui 
permet de calculer la RMS la plus faible possible ou le x2 le plus proche  de 1 possible 
tout  en ayant une bonne résolution sur chaque paramètre du modèle et de tracer un 
rai  sur chaque temps d'arrivée observé.  La  résolution des paramètres du modèle est 
fournie par les éléments diagonaux de la matrice: 
R=(ATC~'A+DC~)-lATC~A equation 8, Zelt & Smith (1992) 
Ces valeurs comprises entre zéro et un  représentent le niveau de contrainte  apporté 
par le tracé de rais sur l'estimation du paramètre. Par exemple, les paramètres 
décrivant une partie  du modèle  non traversée  par les rais  auront  une résolution nulle 
et ne pourront pas être calculés durant l'inversion. Cela est d'ailleurs souvent le cas 
pour les bords du modèle. Une condition implicite est également que le  modèle  soit 
réaliste géologiquement c'est-à-dire qu'il n'ait pas de variations latérales fortes 
correspondant à des artefacts de  modélisation. 
La valeur du x2 mesure la correspondance entre temps d'arrivée observés et calculés 
dans la limite de l'incertitude assignée aux temps d'arrivée observés.  Une valeur du 
x2 égal à 1 signifie que la correspondance entre les temps d'arrivée observés et 
calculées est  atteinte  dans la limite de l'incertitude  assignée  aux temps d'arrivée 
observés. Une valeur de x2 > 1 peut signifier que le modèle est insuffisamment 
paramétré pour modéliser  des variations  latérales de faible longueur d'onde dans le 
modèle.  Au contraire, une valeur de x2 très inférieure à 1 peut indiquer que le  modèle 
est  surparamétré  au  détriment de la résolution des paramètres ou que les valeurs 
d'incertitude assignées aux temps d'arrivée observés sont surestimées. 
L'efficacité  de  l'inversion  dépend  fortement  du  paramétrage  du modèle. 
'Surparamétrer' le  modèle peut  permettre de diminuer la RMS au détriment de la 
résolution des paramètres et par conséquent de la confiance que l'on peut avoir dans 
le  modèle. Par exemple, l'inversion aura tendance à créer le  long d'une interface des 
variations géométriques de faible longueur d'onde ou des variations latérales de 
vitesse correspondant à des artefacts de modélisation pour assurer  la correspondance 
des temps d'arrivée observés et calculés. 
L'intérêt principal de cette méthode par  rapport à une modélisation par  essai-erreur 
est que les temps d'arrivée enregistrés par chaque OBS du profil sont inversés 
simultanément ce qui représente un gain de temps énorme par rapport à une 
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démarche de modélisation directe. Ce temps gagné peut être investi  d'une part pour 
tester plusieurs types de modèles géologiques (avec différentes subdivisions en 
couches ou  différents paramétrages du modèle) et ainsi éprouver l'unicité de la 
solution. D'autre  part, la solution finale est celle qui minimise l'erreur sur les temps 
d'arrivée (quantifiée par le calcul  de la RMS ou  du x2) au sens des moindres carrés. 
Enfin, ce programme pennet  d'estimer l'incertitude et la résolution absolue de chaque 
paramètre du mod&. 
Globalement, nous avons suivi la démarche décrite par Zelt & Smith (1992) pour 
effectuer l'inversion de la  structure. Le modhle initial  était défini par les  grandes 
unités de la structure (couverture sédimentaire, socle, croûte inférieure et  manteau 
supérieur) sans tenir compte  de particularités  structurales non corrélées d'une section 
à l'autre. Le modkle 2D est calcul6 durant l'inversion  couche par couche du  haut vers 
le bas de la structure. Dans la plupart des cas,  les temps d'arrivée des ondes  réfléchies 
au sommet d'une couche (quand  ils  sont observés) et des  ondes réfractées dans cette 
couche sont utilisées pour calculer les paramètres de cette couche (interface 
supérieure et vitesses). Concernant le choix des paramètres à inverser, nous avons été 
confrontés à trois cas de figure (Figure 3.12): 
- Dans le cas le plus favorable, la profondeur de l'interface, les vitesses au 
sommet et à la base  de la couche étaient inversées simultanément  en  incluant des 
variations  latérales de vitesse. Cette démarche est possible  lorsque les temps d'arrivée 
sont  obsewés sur une fourchette de distances suffisamment élevée, que 1% couche est 
relativement homogène latéralement et que le gradient est su€fisarnment élevé pour 
être rksolu par l'inversion (Figure 3.12.a). 
- Dans le  cas o h  l'inversion est instable avec ce paramétrage  mais que l'interface 
ne  présente pas de variations de trop faible longueur d'onde, l'inversion était menée 
en deux étapes : 
8 Dans un premier temps, les  paramètres à inverser  sont la profondeur de 
l'interface et les vitesses au sommet de la couche alors que le gradient était maintenu 
fixe dans la couche.  Ce gradient  était estimé  d'après  une connaissance géologique a 
priori de la structure, d'après l'analyse qualitative des amplitudes ou d'après les 
résultats  d'une modélisation directe antérieure (Figure 3.12.b). 
e Si le résultat de l'inversion ne mettait pas en évidence de grosses 
variations  latérales de vitesse au sommet de la couche,  le  modèle était  reparamétré 
sans variation  latérale de vitesse mais en incluant l'inversion de la vitesse h la base 
de la couche. Dans ce cas, l'inversion était stabilisée par la diminution du nombre de 
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paramètres à 'inverser. L'intérêt de cette démarche est de quantifier la valeur 
moyenne du  gradient  dans la couche et de  définir une vitesse moyenne au sommet et à 
la base  de la couche. Elle permet  par conséquent d'approcher un modèle 1D utilisé 
comme modèle initial lors de la modélisation ultérieure des amplitudes (Figure 
3.12.~). 
Distance 
couche  geologique 
a * - - 
I couche  geologique 
C 
4 couche  geologique 
A w 
I : Noeud d'interface 
6 : Noeud de vitesse au sommet de la couche 
@ : Noeud de vitesse a la base de la couche 
a 
Figure 3.12. (a-e). Représentation schématique de  trois  'stratégies' 
d'inversion des temps d'arrivée 
(a). Cas idéal: l'interface et les vitesses au sommet et à la base de la couche sont 
paramétrées avec des variations  latérales. Tous ces paramètres  sont calculés durant 
l'inversion. Cependant, l'inversion est rarement stable dans ce cas. (b). Dans ce cas,  le 
gradient vertical de vitesse est  maintenu fure durant l'inversion. (c). Si les variations 
de vitesse latérales  sont négligeables, les vitesses sont  paramétrées  par une seule 
valeur mais le gradient vertical de vitesse est  maintenant calculé durant l'inversion. 
- Le troisième cas de figure correspond au cas oir l'interface est caractérisée par 
des variations de trop faible longueur d'onde pour être résolues par l'inversion. Dans 
ce cas,  l'interface est  paramétrée avec  le plus de noeuds possibles permettant une 
bonne résolution des paramètres. Les vitesses au sommet et à la base  de la couche 
sont paramétrées avec un seul noeud pour calculer leur valeur moyenne le  long  de 
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l'interface (Figure 3.13.a-b). Après l'inversion, des variations latérales de vitesses sont 
incorporées 'manuellement' le  long de l'interface pour tenir compte des variations de 
profondeur du sommet de l'interface en utilisant la valeur moyenne du gradient 
calculée durant l'inversion (Figure 3.13.~). Par la suite, la modélisation 6tait 
poursuivie de façon directe en affinant le paramétrage de l'interface pour essayer de 
modéliser plus finement la géométrie de l'interface. 
Distance 
a 
I v .. Vbm 
Gm = (Vtm - Vbm) / Hm 
C 
Vi = Vtm + dhi.Gm - 1 - P 1 I I 
I : Noeud  d'interface 
: Noeud de  vitesse au sommet  de la couche 
: Noeud de vitesse a la base de la couche 
Figure 3.13 (a-e). Stratégie d'inversion  pour une structure complexe 
Illustration  schématique de la stratégie d'inversion des temps  d'arrivée  dans le cas 
d'une structure affectée par des pendages de  couches. (a) Les vitesses au sommet et à 
la base  de la couche sont  paramétrées avec une seule valeur. (b) La p r e m i h  étape 
consiste a  effectué  une inversion dans le modèle sans  variation  latérale de vitesse 
pour calculer une vitesse et un gradient vertical de vitesse moyen dans  la couche. 
L'inversion a mis en évidence  des pendages à l'interface. (e) Dans une seconde étape, 
des variations  latérales de vitesse sont incorporées dans  le modèle en  tenant compte 
des variations de profondeur de l'interface en utilisant le gradient moyen  calculé lors 
de l'inversion. 
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Lorsque le pendage des  couches est  important  et lorsque les gradients verticaux de 
vitesse sont relativement faibles, des rais émergeant à courte  distance ne sont  pas 
tracés  alors qu'il existe des temps d'arrivée observés. Pour remédier à cette limite des 
tracés de rai, nous avons utilisé les temps d'arrivée de l'onde conique (se propageant 
en théorie le  long  de l'interface quelque soit sa géométrie) à courte distance quand des 
rais  réfractés  ne pouvaient être tracés à ces distances. A courte distance, l'utilisation 
des temps d'arrivée de  l'onde  conique, qui constituent une bonne approximation des 
temps  d'arrivée de  l'onde réfractée, permet d'améliorer la résolution sur la géométrie 
de l'interface  (Figure 3.14). Cette démarche méthodologique s'inspire de  celle décrite 
par Zelt & Forsyth (1994). 
Analyse des  incertitudes 
L'incertitude sur la mesure d'un paramètre du modèle a  été estimée en s'inspirant de 
la stratégie décrite par Zelt & Smith (1992) et Holbrook et al. (1994) Pour estimer 
l'incertitude  entachant  la mesure d'un  paramètre,  sa  valeur  était  perturbée  dans le 
modèle final  d'une certaine quantité.  Ensuite, l'inversion était de nouveau effectuée 
mais en maintenant fixe ce paramètre, les autres paramètres impliqués dans 
l'inversion initiale  étant libres de varier.  L'incertitude est donnée par  la différence 
entre la valeur du paramètre permettant de minimiser l'erreur et la valeur du 
paramètre pour lequel le tracé de rais ne permet plus de tracer des rais  sur chaque 
temps d'arrivée observé et de calculer une valeur de RMS ou  de x2 du même ordre de 
grandeur que celle  calculée  pour  le  modèle final. 
L'étude  d'incertitude déduite de l'analyse des temps d'arrivée était complétée par  la 
modélisation simultanée des  courbes d'amplitude maximale en fonction  de la distance 
(Zelt & Forsyth, 1994). Les amplitudes en fonction de la distance sont calculées 
pendant  le  tracé de rais en utilisant  la théorie asymptotique des  rais à l'ordre zéro 
pour les ondes réfractées et à l'ordre un pour les ondes  coniques (Zelt & Ellis, 1988). 
Les amplitudes observées étaient mesurées dans une fenêtre de courte durée centrée 
sur l'arrivée 8 modéliser en recherchant son amplitude maximale. L'utilisation 
simultanée des temps d'arrivée et des amplitudes permet de diminuer  la  valeur de 
l'incertitude associée au paramètre. Cette étude de l'incertitude a surtout été 
appliquée au gradient vertical de vitesse dans la croûte inférieure des domaines nord 
et  sud  du  plateau et dans la couche 3 océanique du bassin d'Enderby pour avoir une 
estimation précise  des vitesses à la  base  de  la croûte. 
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Distance (km) 
. Utilisation de X'on 
Utilisation de 190nde  conique lors de l'inversion des temps d'arrivée dans le cas  d'une 
couche caractérisée  par  une interface complexe. (a) Tracé de rais  dans  le modèle. 
L'onde  conique (se propageant le long  de l'interface) et l'onde refractée dans la couche 
sont calculées simultanément. Aucun rai réfracté n'émerge à courte distance créant 
une zone d'ombre dans le  modèle; (b) Courbes des temps  d'arrivée  correspondantes 
superposées sur les données. La courbe en tirés  représente l'onde conique et la courbe 
en trait continu l'onde réfractée. A courte distance (< 25 km  par rapport à I'OSS), les 
temps d'arrivée de l'onde conique sont inversés pour contraindre la géométrie 
complexe de l'interface et  la vitesse au sommet de la couche.  A grande distance (> 33 
km par  rapport à l'OBS), les  temps  d'arrivée de l'onde réfractée dans la  couche sont 
inversés  pour calculer l'interface, la vitesse au sommet de la couche et le gradient 
vertical de vitesse  dans  la couche. Aux distances > 40 km par rapport à l'OBS, les 
temps  d'arrivée de l'onde  conique ne  représentent plus une bonne approximation des 
temps d'arrivée observés  de  l'onde réfractée dans la couche. 
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Précision de la méthode 
La méthode est relativement imprécise lorsqu'un gradient vertical de vitesse élevé est 
présent  dans une couche. L'inversion aura tendance à calculer un modèle  de vitesse 
permettant la correspondance  des temps  d'arrivée observés et calculés dans  la  limite 
de l'incertitude assignée aux temps d'arrivée observés sans forcément décrire la 
courbe  moyenne  de  l'hodochrone.  Cela peut conduire à une sous-estimation ou a  une 
surestimation de la vitesse au sommet de la couche et/ou de la vitesse à la base de la 
couche. Cette erreur  sur l'estimation des vitesses se propage vers le  bas du modèle 
lors  de l'estimation de la profondeur  de l'interface indiquant le toit de la couche sous- 
jacente. Par exemple, la sous-estimation de la vitesse à la base  de la couche va induire 
une sous-estimation de la profondeur  de l'interface marquant le toit de la couche  sous- 
jacente. Ces imprécisions ainsi  que le besoin de modéliser des caractéristiques de 
faible longueur d'onde du modèle  (couches à faible vitesse, zones  de gradient, milieu 
finement  stratifié)  ont motivé la  modélisation  des  amplitudes à l'aide de 
sismogrammes synthétiques. 
3.5. Modélisation  des  amplitudes et des formes  d'onde. 
Cette modélisation a été réalisée par calcul de sismogrammes synthétiques. La 
méthode utilisée est celle de la réflectivité qui calcule la solution complète de 
l'équation des ondes c'est-à-dire qui prend en compte toutes les propagations 
multiples et  conversions possibles dans le modèle (Fuchs & Müller, 1971). Cette 
méthode a  été préférée à celle  des méthodes utilisant la théorie des rais (théorie des 
rais asymptotique d'ordre zéro (asymptotic ray theory)(Cerveny, 1972) ou 1 (WKBJ, 
IMASLOV))(Chapman, 1985) pour deux raisons: d'une part, ces méthodes ne sont plus 
précises dans le  cas  de structures complexes contenant des zones à faible vitesse, des 
discontinuités de vitesse et des zones de fort gradient créant des zones d'ombre 
(Chapman & Orcutt, 1985); d'autre part, lors de l'utilisation de ces méthodes 
l'utilisateur doit définir lui-même le trajet des  ondes dont il veut calculer l'amplitude. 
Cette tâche devient insurmontable dans la cadre  d'une structure finement stratifiée 
où les propagations multiples sont innombrables. 
Les inconvénients de la méthode de la réflectivité sont de deux ordres: le premier 
inconvénient comparativement aux méthodes asymptotiques est qu'elle est très 
coûteuse en temps calcul (sur une station de travail de type SPARC lo), une centaine 
de sismogrammes synthétiques (distances source-récepteur -60 km) pour un milieu 
constitué d'une centaine de  couches  nécessite approximativement 3 heures). Dès lors, 
dans le cas de structures relativement simples (c'est-à-dire pour lesquelles il est 
possible de définir le trajet des ondes), une famille de modèles potentiels était  au 
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préalable sélectionnée à partir  d'une modélisation utilisant  la méthode WIgBJ, la 
méthode de la réflectivité n'étant appliquée  qu'à ces modèles. Le deuxième 
inconvénient est que l'emploi de cette méthode nécessite l'hypoth&se d'un milieu 
constitué de couches homogknes verticalement e t  latkralement. Les gradients 
linéaires de vitesse en fonction  de la profondeur étaient modélisés  de  façon  classique à 
l'aide  d'une succession de couches homogènes dont l'épaisseur  était  au maximum 
égale au  quart de la  plus  petite longueur d'onde  (des  ondes P ou S suivant l'objectif de 
la modelisation) dans la couche pour une fréquence de  10 Hz (Chapman & Orcutt, 
1985). Cette subdivision était suffisamment fine pour ne  pas  produire des  réflexions 
individualisées dans les couches  fmes. 
L'hypothèse concernant l'homogénéité latérale de la structure au moins d'un point de 
vue local a pu être vérifiée aprks la modélisation 2D des temps d'arrivee des  profils du 
nord, du sud, d'Enderby. D'autre  part, l'objec.tif de la moddisation des amplitudes est 
bien évidemment de caractériser quelques  sections 1D représentatives de la  structure 
du plateau et non de modéliser des variations d'amplitudes produites par les 
variations latérales de structure. Généralement, il a été relativement aisé de 
distinguer des variations d'amplitude dues aux caractéristiques structurales des 
variations d'amplitudes dues aux pendages.  Lors de  la modélisation des amplitudes, le 
modsle initial  utilisé était constitué par une section PD située sous 1'OBS extraite du 
modèle 2D déduit de la modélisation des temps d'arrivée. Un  tracé de rais 1D était 
effectué dans ce modèle 1D pour vérifier que l'hypothèse d'une  structure 1D pouvait 
être acceptée. Dans la mesure où  la modélisation 1D des temps d'arrivée restait 
acceptable, il était alors possible de modiiliser des caractéristiques fines de la 
structure qui ne pouvait être modélisée par inversion 2D des temps d'arrivee en 
utilisant l'information de l'amplitude. 
L'emploi  de la methode de la réflectivité nécessite quelques precautions d'emploi. La 
premikre décrite ci-dessus consiste 2t modéliser  des gradients verticaux de vitesse avec 
des couches homogènes d'épisseur suffisamment faible (un quart de la plus petite 
longueur d'onde du signal dans la couche). Deuxièmement, cette methode peut 
engendrer des phénomènes de repliement (aliasing)  spatial et temporel. Le premier 
type de repliement  intervient lorsque l'intégrale sur les lenteurs  est insuffisamment 
échantillonnée (Mallick & Frazer, 1987). Dans ce cas, les arrivées sismiques à grande 
distance sont incorrectement calculées. Pour résoudre cette  intégrale  sans générer de 
phénomènes de repliement tout en diminuant l'échantillonnage de l'intégrale, la 
quadrature 'Filon' a été utilisée préférentiellement à la quadrature trapézoïdale 
(Mallick & Frazer, 1987). Typiquement, plus de 2000 valeurs de lenteurs étaient 
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utilisées pour calculer des sismogrammes synthétiques entre O km et 60 km de 
distance et pour des vitesses comprises entre 1,5 et 7,2 k d s .  
Pour éviter les phénomènes de repliement temporel, la méthode des fréquences 
complexes a été utilisée (Mallick & Frazer, 1987). 
La fréquence complexe est définie par: 
uc = 2nu - où z est  un  facteur d'amortissement fourni par l'utilisateur. 
'T: 
L'utilisation des fréquences complexes implique que le sismogramme synthétique 
t 
calculé est f(t)e-; au lieu de fit). 
Typiquement, pour  des sismogrammes échantillonnés avec un  pas de 0.01 seconde et 
de durée 5,12  secondes une valeur de = 4  a  été utilisée représentant 78 % de la durée 
du sismogramme (Figure 4.15.b). Enfin, la  troncature des intégrales sur les lenteurs 
et  sur les fréquences génèrent des signaux artefacts. Pour les éliminer, l'intégrale sur 
les lenteurs  était pondérée par une fonction  de Hanning fonction des lenteurs (Mallick 
& Frazer, 1987) (Figure 3.15.a). L'intégrale sur les fréquences était multipliée par une 
fonction sinc d'ordre 4 correspondant à l'application d'un  filtre passe-bas (Chapman & 
Orcutt, 1985). 
sin(u) 
Rem:  Une  fonction sinc est définie par: sinc(u)=- 
u 
Le comportement anélastique des matériaux  était modélisé en utilisant  la technique 
des vitesses complexes  (Mallick & Frazer, 1987). I1 était  paramétré en indiquant les 
facteurs de qualité constants dans les couches  pour les ondes P et S. 
Les densités sont calculées à partir de la relation de Nafe-Drake les liant à la vitesse 
des  ondes P par: 
p = 0,252 + 0,3788 Vp 
sauf pour les sédiments les plus superficiels où une valeur de 1,5 a été utilisée. 
Une fois les sismogrammes synthétiques impulsionnels calculés, un  filtrage passe- 
bande  (filtre  Butterworth à phase  nulle entre 5 et 25 Hz) leur  été appliqué afin d' 
homogénéiser  les traitements  appliqués  aux  données  et  aux sisrnogrammes 
synthétiques.  Enfin, pour pouvoir comparer les amplitudes et les formes  d'onde, ils 
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étaient convolués  avec une ondelette B phase minimale déduite d'une déconvolution de 
quelques traces "fenêtrées" sur 0.64 secondes autour de  l'onde dans  l'eau  (Figure 3.8). 
Contrairement à la modelisation des  temps  d'arrivke,  la  mod6lisation  par 
sismogrammes synthétiques adoptée est directe et  par conséquent, nous ne sommes 
pas capables d'assurer que notre meilleur modèle est celui qui minimise l'erreur  entre 
les amplitudes observées et calculées. D'autre  part, il  ne nous est  pas possible de 
fournir une incertitude  entachant chaque paramètre du modèle. 
Pour  apprécier  qualitativement  la  correspondance  entre  les donndes e t  les 
sismogrammes, nous proposons trois types d'images: 
la premi&re représente l'ensemble des données et des sisrnogrammes sur deux 
systèmes d'axes séparés pour avoir une vue d'ensemble de la section sismique réelle et 
théorique. Les courbes des temps  d'arrivée  calculées  sont  superposées  aux 
sismogrammes pour vkrifier la correspondance des temps  d'arrivke et pour faciliter 
l'identification des signaux calcules. 
0 La deuxihme propose la correspondance entre les courbes d'amplitude 
maximale en fonction de la distance pour les données et les sismogrammes 
synthétiques. Cela permet de vérifier que l'amplitude relative des  ondes est 
correctement modélisde  (ce  qui représente  schématiquement les Qadients verticaux 
de vitesse) et que les  pics d'amplitude crées par des réflexions ou des triplications aux 
discontinuit& (de vitesse ou de gradients) du modèle sont situés aux bonnes distances 
avec une bonne magnitude. Ces  courbes étaient obtenues en "fen&rant" les donnkes 
avec des fenetres 2 géométrie variable de courte  durée,  centrées sur les arrivées B 
mesurer  et en mesurant l'amplitude maximale dans ces fen6tres. 
e La troisième représente les données et les sismogrammes synthétiques sur  un 
même système d'axes pour  vérifier en détail la correspondance des formes d'ondes et 
des amplitudes de chaque onde. Les courbes des temps d'arrivée sont toujours 
superposées  pour  faciliter  l'identification  des  ignaux. Les sismogrammes 
synthétiques  ont été calcul& aux mêmes distances que les sisrnogrammes réels. Un 
gain linéaire  en fonction  de la distance est appliqud aux  amplitudes  mais le facteur 
correctif d'amplitude relatif appliqué aux sisrnogrammes synthdtiques est  maintenu 
fixe tout  au long  de la section permettant  ainsi d'apprécier la correspondance des 
variations d' amplitudes en fonction  de la  distance. Pour faciliter la comparaison, les 
sismogrammes synthétiques ont 6té  décalds en temps de manière à les placer dans 
l'alignement des signaux réels. La valeur des décalages pour s'affranchir des effets 
géométriques ou des erreurs de navigation ont dté calculés en utilisant les fonctions 
d'intercorrélation entre les signaux réels et les sismogrammes synthétiques ou en les 
fixant  manuellement  lorsque  l'intercorrélation  fournissait  des  valeurs non 
satisfaisantes  (Shaw, 1988). 
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Figure 3.15.(a-c). Elimination des erreurs  de troncature et de repliement 
Problèmes numériques lors des calculs de sismogrammes synthétiques  utilisant  la 
méthode de la  réflectivité. (a) Troncature de l'intégrale sur les lenteurs. La phase 
surlignée par la droite en pointillée  avec  une vitesse apparente de 10 km/s représente 
un signal  artefact  résultant de la troncature de l'intégrale sur les lenteurs à la  valeur 
de 0,l skm.  (b) Repliement en temps. La droite en pointillé  dkcrit la propagation de 
l'onde dans I'eau entre 8 et 13 s qui est 'repliée' entre 3 et 8s. (c) Sismogrammes 
synthétiques  après avoir pondérée l'intégrale sur les  lenteurs  par  une fonction de 
Hanning et  appliquée la technique des fréquences complexes avec une valeur de 
l'amortissement z égale à 4. 
ChaDitre 4: Structure ~rofonde du bassin oc6aniaue d'Enderbv. 
L'objectif, lors de l'acquisition du profil  7, était de déterminer  la structure profonde  de 
la  croûte océanique dite  'nomale'  du  bassin d'Enderby situ6e A proximité du plateau 
de Kerguelen et probablement de même age. La comparaison entre  la  structure de la 
crocte du bassin d'Enderby et celle du plateau, de Kerguelen devait permettre 
d'analyser  par comparaison la  transition  entre une croûte océanique épaissie et une 
croûte océanique normale et  d'en tirer des informations su r  les mkcanismes 
d'accrétion magmatique. 
L'analyse du profil devait  principalement  consister 8 mesurer la loi  de vitesse des 
ondes longitudinales (ondes P) en fonction de  la profondeur à l'aide  des méthodes 
prksent6es au chapitre 3. Toutefois, des ondes converties PS, particulièrement bien 
observkes sur les 3 composantes des sections  sismiques  du profil  7, ont motivé une 
étude plus détaillée de la  structure  du  bassin d'Enderby basée sur l'analyse parallele 
des  lois  de vitesse des ondes P et S en fonction  de la profondeur. La loi de vitesse en 
fonction  de la profondeur des  ondes S apporte une contrainte  supplémentaire  sur  les 
propriétés rhéologiques  de la croûte. Cette  étude  ne  s'inscrit  pas  directement  dans le
thème de l'étude du plateau de Kerguelen mais plut6t dans celui de l'étude plus 
générale de la  crocte océanique et de ses propriétés rhéologiques. 
Les mecanismes  favorisant les conversions d'ondes P en ondes S et  inversement  ont 
été  étudiés de f a p n  theorique  dans  plusieurs  publications (e.g.  Spudich & 
Helmberger, 1979; Spudich & Orcutt, 1980; White & Stephen,  1980) et de nombreuses 
études 8 partir de données de sismique réfraction ont exploité l'information contenue 
dans  les ondes S pour definir un modele plus détaille  de  la structure que ce soit en 
domaine ockanique  (e.g. White, 1979; White & Matthews, 1980; Gettrust et al., 1982; 
Au & Clowes,  1984; Bratt & Solomon,  1984; Mithal, 1989; Lindwall, 1991; Minshull et 
al., 1991; Shaw, 1994) ou en domaine continental ou de marge continentale (e.g. 
Holbrook et al., 1987;  Fowler et al., 1989; Spence et al., 1989; Gajewski et al., 1990; 
Mjelde, 1992). Cependant, l'observation d'ondes S converties est  relativement  rare  en 
sismique  marine. La source sismique &tant  dans l'eau  (dans laquelle les ondes S ne se 
propagent pas), les ondes doivent subir pour être enregistrées, au moins une 
conversion du mode P en mode S si le récepteur  est  situé  sur le fond (OBS) et  au 
moins  deux  conversions si le récepteur est  dans l'eau  (flûte  sismique); on parlera alors 
d'ondes doublement converties. De plus, plusieurs conditions 'structurales' doivent 
être  réunies: en particulier, topographie de l'interface où se déroulent les  conversions 
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DEUXIEME PARTIE: RÉSULTATS 
lisse à l'échelle de la longueur d'onde du signal et fort contraste des propriétés 
sismiques à l'interface (Spudich & Orcutt, 1980). 
Dans la suite de ce chapitre, nous présenterons tout d'abord la nomenclature utilisée 
pour décrire les  ondes P et les  ondes  converties PS. Cette nomenclature est inspirée de 
Spudich & Orcutt (1980) dont l'étude nous a  servi de référence pour l'analyse des 
conversions PS. Cette nomenclature étant précisée, nous  interpréterons les ondes 
enregistrées sur les trois composantes en proposant des hypothèses, d'une part  sur  la 
partie  du modèle dans lequel elles se propagent et  d'autre  part  sur le mode dans 
lequel elles se propagent (mode P et S). Nous discuterons également de l'interface où 
se produit la conversion des ondes P en S et inversement. Finalement, nous 
essayerons dans une troisième partie de confirmer ces hypothèses grâce à la 
modélisation des temps d'arrivée et des amplitudes  des ondes enregistrées sur les 
trois composantes. La modélisation  des temps d'arrivée aura  surtout pour objectif  de 
définir un premier modèle de référence à grande échelle afin de définir les 
caractéristiques moyennes des grandes unités de  la croûte (épaisseur des sédiments et 
de la croûte magmatique, vitesse  des  ondes P dans chaque unité de la croûte). L'étude 
plus spécifique  de la loi  de vitesse des  ondes S sera effectuée lors de la modélisation 
par sismogrammes synthétiques. Cette étude nécessite en effet, en plus de la 
modélisation des temps d'arrivée, la modélisation des amplitudes afin de pouvoir 
quantifier  le pourcentage de l'énergie incidente en mode P transmise en mode S dans 
la croûte. 
4.2. Nomenclature utilisée. 
La nomenclature  utilisée dans la  suite  est  une version simplifiée inspirée de celle 
présentée  par Spudich & Orcutt (1980). Considérons une croûte océanique constituée 
classiquement d'une couche 1 sédimentaire, d'une couche 2 océanique et d'une couche 
3 océanique à la base de laquelle se situe le Moho marquant le toit  du manteau 
supérieur. Dans la  suite,  la couche d'eau, la couche sédimentaire, la couche 2, la 
couche 3, le Moho et le  manteau  supérieur  seront  respectivement  indiqués  par les 
indices w, 1, 2, 3, m  et n (Figure 4.1). 
Dans la suite, nous faisons l'hypothèse  que toute conversion du mode P en mode S et 
inversement a lieu à l'interface sédiment-couche 2. Cette hypothèse sera plus 
amplement discutée dans les  deux paragraphes suivants. Une  onde se propageant en 
mode P entre  la source et le récepteur et se réfractant  dans  la couche indiquée par 
l'indice x sera notée Px (Figure 4.1). L'onde, doublement convertie à l'interface 
sédiment-couche 2 lors des phases ascendantes et descendantes des rais et se 
réfractant  dans la couche x, sera notée Sx (Figure 4.1). Les  ondes  réfléchies au toit de 
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la couche x seront  respectivement notées PxP et SxS pour une onde se propageant en 
mode P entre  la source et le  récepteur et pour une onde doublement convertie (Figure 
4.1). Les ondes P, réfléchie et  réfractée  dans  le manteau  supérieur,  seront notkes 
respectivement PmP et Pn  suivant  la convention classiquement ernployhe (Figure 4.11. 
Lorsque la propagation d'une onde ne correspond pas au schema decrit ci-dessus, la 
propagation de  l'onde dans chaque couche sera définie explicitement  suivant les deux 
rkgles citkes ci-dessous : 
- la propagation d' une onde en mode P dans  la couche x sera notée Px. 
- la réflexion d'une onde au toit de la couche x sera nothe x. 
D'autre  part, pour respecter la nomenclature de Spudich & Orcutt (1980), quelques 
cas particuliers échappent aux règles décrites ci-dessus: 
- La propagation dans  la couche sédimentaire  sera notke p en mode P et s en mode S. 
- L'onde réfléchie en mode P au toit de la couche 2 sera notée g et l'onde réfléchie au 
toit de la couche 2 subissant  une conversion PS à l'interface sera notée gs. 
- Une reflexion sur le  fond  de l'eau sera notée b et une réflexion sur la surface de l'eau 
sera notée W. 
- La propagation  dans  la  tranche  d'eau  pourra  être omise sauf lorsqu'ek décrit des 
propagations multiples. 
La figure 4.2 dkcrit un exemple d'ondes enregistrkes en mode S par un capteur 
horizontal. Les  ondes se  réfractant  dans  la croûte magmatique en mode P et subissant 
une conversion PS à l'interface croûte magmatique-shdiment lors de la phase 
ascendante du rai,  juste  avant  l'enregistrement,  sont notées pP2s et  pPZP3P2s. L'onde 
pP2P3P2s pourra  être notke dans  un souci  de simplification pP3s  dans  la  mesure où, 
comme nous faisons l'hypothhse que les conversions PS ou SP ont  lieu à l'interface 
sédiment-couche 2, le mode de  propagation  dans  la  croûte  magmatique  est 
implicitement indiqué par  le mode de propagation de l'onde dans la couche dans 
laquelle elle se réfracte (Figure 4.2). 
De la même manière, les ondes se  réfractant  dans la croûte  magmatique en  mode S 
après avoir subi une conversion PS à l'interface sédiment-croûte magmatique lors de 
la phase  descendante  du  rai  seront  notées pS2s et  pS3s (Figure 4.2). 
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Figure 4.1. Illustration des ondes enregistrées par un capteur vertical 
Exemple de propagation d' ondes enregistrées  en mode P par un capteur vertical dans 
un modèle simple de croûte océanique. Ces ondes correspondent à des ondes se 
propageant  entre  la source et le récepteur  en mode P (g, P2, P3P,  P3,  PmP, Pn)  et à 
des ondes doublement converties à l'interface sédiment-couche 2, du mode P en mode 
S lors de la phase descendante du rai  et du mode S en mode P lors de la phase 
ascendante du rai (S2, S3S,  53, SmS, Sn). La propagation des ondes en mode P est 
indiquée  par des segments de rai en ligne continue et  la propagation des ondes en 
mode S est indiquée par des segments de rai  en pointillé. 
3 
Figure 4.2. Illustration des ondes enregistrées par un capteur horizontal 
Exemple de propagation d'ondes enregistrées par un capteur horizontal dans un 
modèle simple de croûte océanique.  Ces  ondes regroupent l'onde réfléchie au toit  de la 
couche 2 avec une conversion 9-S, les ondes subissant  une conversion du mode P en 
mode S à l'interface couche 2-sédiment lors de la phase ascendante du rai (pPZs, 
pP23P2s, pP3s, pPmPs) et les ondes subissant une conversion du mode P en mode S à 
l'interface sédiment-couche 2 lors de la phase descendante  du rai (pSZs, pS23S2S, 
pS3s, pSmSs). La propagation des  ondes  en  mode P est indiquée par des segments de 
rai  en ligne continue et la propagation des ondes en mode S est indiquée par des 
segments de rai en pointillé. 
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La localisation du profil 7 de la campagne KeOBS et la position des OBS 
profil sont rappelées SUT - la figure 4.3. 
I I 
le long  de ce 
61 65 9" 
Les  données enregistrées sur les composantes verticales pour les OBS 1, 2, 3 ,4 ,  5 sont 
prksentées sur la figure 4.4. La section sismique enregistrée  par 1'OBS 3 est celle qui 
caractérise le mieux la  structure du bassin d'Enderby  dans  la  mesure où la symétrie 
des enregistrements de part et d'autre de 1'OBS suggkre que la structure est 
localement peu perturbée  par une géométrie  complexe  des interfaces  (Figure 4.4.12). 
Cette hypothkse est  soutenue  par le fait que des ondes doublement converties PS sont 
particulihrement bien enregistrées avec  un excellent rapport  signal sur  bruit et une 
bonne  cohérence d'un  capteur à l'autre jusqu'à 65 km  de distance. 
Aucune onde réfractée dans  la couverture sédimentaire  n'est observée sur les sections 
sismiques. La présence d'une fine couverture sédimentaire  est  cependant identifiée 
par  l'écart  entre le temps  d'arrivée de  l'onde dans  l'eau à la  verticale  de 1'OBS et le 
temps  d'arrivée de la réflexion verticale au toit de la couche 2 océanique.  Cela suggère 
que  la  vitesse des ondes P réfractées  dans  cette couche sédimentaire,  probablement 
constituée de sédiments non  consolidés, est proche  de  celle  de  l'onde dans  l'eau. 
Dans la suite de cette étude et dans la mesure où nous ne disposons d'aucune 
information sur les propriétés sismiques des sédiments, nous  ferons l'hypothèse que la 
vitesse des ondes P dans les sédiments  est  constante et  est égale à 1,6 k d s .  Cette 
valeur est comparable à celle utilisée par Spudich & Orcutt (1980) (d'après des 
résultats de forage sur le site) lors de la modélisation des ondes S sur une croûte 
océanique du Pacifique. 
4.3.1. Interprétation de la composante verticale 
a. Interprétation  des  ondes P 
Les subdivisions de la croûte sont  caractéristiques d'une croûte océanique constituée 
d'une couche 2 d'origine basaltique (3,0<Vp<6,5 k d s )  et d'une couche 3 (6,5<Vp<7,6 
W s )  (Figure 4.4). 
Vp' (km/s) 
1 . 3' 5 7 9 
20 
1 3 3 7 O 
Figure 4.4. Modèle schématique de  vitesse d'une  croûte  océanique 
Ces deux unités  crustales sont soulignées par les ondes P2 et  P3  sur les figures 4.5 et 
4.6. Ces  ondes sont également observées sur les OBS 2,4, 5 bien  que  les variations de 
leurs  temps  d'arrivée et de leurs amplitudes suggèrent une géométrie  complexe aux 
interfaces sédiment-couche 2 et couche %couche 3  (Figure  4.5.(a, b, d, e)). D'autre 
part, la séparation entre les arrivées de la couche 2 et de la couche 3 n'est bien 
marquée que pour 1'OBS 3 'sous forme d'une triplication probablement due à une 

























































































































La complexité structurale de la croûte supérieure est également illustrée par 
l'enregistrement  de 1'OBS 1 où la première arrivée s'atténue  brutalement à 11 km de 
distance  alors  qu'une seconde arrivée  retardée de -0,4 s est  enregistrée avec une 
vitesse apparente identique et des amplitudes beaucoup plus élevées (Figure 4.5.a). 
Cette  observation  ainsi  que le saut bathymétrique  enregistré à proximité de I'OBS 1 
indiquent probablement la présence d'une faille  en escalier à fort rejet. 
L'onde PmP  enregistrée avec une  amplitude  variable donne une indication sur  la 
profondeur du Moho (Figure 4.5.(a-e) et 4.6). Par contre, l'onde Pn  n'apparaît à cette 
échelle que sur 1'OBS 5 et la distance critique entre  la  PmP et  Pn  n'est pas identifiable 
(Figure 4.5.e). Les arrivées de la couche 3 océanique sont encore observées à des 
distances de -100 km (Figure 4.5.e) indiquant que la croûte du bassin d'Enderby est 
probablement  épaissie  par  rapport à l'épaisseur moyenne d'une croûte dite  normale 
(7,l +/- 0,8 km) (White et al., 1992).  Cela  suggère que, malgré la profondeur de -4500 
m, le profil d'Enderby est encore dans  une zone de transition  entre le domaine du 
plateau de Kerguelen et le bassin océanique sensu stricto. 
b. Interprétation  qualitative  des  ondes  doublement  converties  (composante  verticale) 
La composante verticale de 1'OBS 3 montre des ondes avec des  vitesses apparentes 
très faibles  en seconde arrivée  que nous interprétons comme des ondes doublement 
converties qui  se  sont propagées dans  toute  la croûte et  sur le Moho (Figure 4.6,  ondes 
S2,  S3, SmS). Les ondes S2 ét S3 se sont propagées dans  la couche 2 et  la couche 3 
après avoir subi  une première conversion  du  mode P en mode S à l'interface sédiment- 
couche 2 lors de la  phase descendante du front d'onde  suivie d'une seconde  conversion 
du  mode S en mode P au niveau de la même interface lors de la  phase ascendante. 
L'onde SmS est réfléchie sur le Moho en mode S et a subi  les deux conversions à 
l'interface sédiment-couche 2 du mode  P en mode S lors de la  phase descendante  du 
front d'onde et inversement  du mode S en mode P lors  de la phase ascendante. 
La nature des ondes 52, S3 et SmS est indiscutable pour deux raisons. D'une part, 1' 
ordonnée à l'origine des ondes réfractées est incompatible avec une propagation en 
mode P.  D'autre  part, on peut  suivre pour une  distance  donnée la correspondance 
entre les  ondes  P2, P3  et  PmP  et les ondes doublement converties S2,  S3 et SmS. 
Notamment, le point de brisure correspondant à l'interface couche 2-couche 3 est 
observé à -14 km de distance pour les deux  modes  de propagation. 
Les résultats de 1a.modélisation détermineront précisément l'interface de conversion 
mais qualitativement deux  observations sont en faveur d'une conversion du mode P en 
mode S et  inversement à l'interface  sédiment-couche 2: la symétrie de 
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l'enregistrement de I'OBS 3 suggère une topographie  de l'interface skdiment-couche 2 
localement peu accidentée favorable h l'enregistrement d'ondes converties coherentes 
sur des distances importantes.  D'autre part, le contraste élevé des vitesses sismiques 
2 cette interface est favorable au  phhomène de conversion (Spudich & Brcutt, 1 
White 8z Stephen, 1980). 
Les ondes doublement converties sont observées sur chaque OBS. Néanmoins, nous 
modéliserons seulement celles  de 1'OBS 3 dans la mesure oip la cohérence  des  ondes 
converties PS est  très affectke sur les autres OBS par  la topographie plus accident& 
des interfaces sédiment-couche 2 et couche  2-couche 3. 
4.3.2. Interprktation  qualitative des  composantes horizontales. 
Les composantes horizontales permettent de visualiser les ondes enregistrées en  mode 
S. Les enregistrements  des deux composantes  horizontales de 1'OBS 3 sont 
reprBsent6s sur  la Figure 4.7. Deux nouvelles  familles  d'onde sont identifiées: 
La  réflexion gs indique la réflexion au toit de la couche 2 avec une conversion PS à 
l'interface. 
La première famille a une vitesse apparente d'onde P. Les ondes pP2s et pP3s ont une 
vitesse apparente comparable A celle  des  ondes P2 et P3 de la composante verticale 
mais présentent un retard de -0,8s. Ces ondes se sont propagées dans la croûte 
magmatique en mode P et ont subi une conversion PS à l'interface couche  2-sédiment 
océanique lors du trajet  ascendant du front d'onde juste  avant  d'être enregistrées 
(Figure 4.2). La propagation terminale  dans les sgdiments en mode S crke  le retard 
observt5 entre les ondes P2 et pP2s et P3 et pP3s. La deuxi5me famille d'onde a une 
vitesse apparente d'ondes S décalées en temps par  rapport  aux ondes doublement 
converties PS de la composante verticale. Ces  ondes notées pS2s, pS3s et pSmSs se 
sont  propagées  en mode S dans  la crofite magmatique  après avoir subies 
vraisemblablement une conversion PS B l'interface skdiment-couche 2 lors de la 




4.4. Traitements spécifiques dans  le  cadre de l'utilisation des 
composantes horizontales. 
Une amélioration du rapport  signal sur bruit des composantes horizontales  peut  être 
effectuée en  générant la section SV (Au & Clowes, 1984) appelée  également section 
radiale  (in  line)  par opposition à la section SH ou section transverse (cross line). La 
section SV est  la section sismique correspondant au capteur horizontal orienté  dans  la 
direction radiale du mouvement, le  deuxième capteur horizontal étant aligné  dans  la 
direction perpendiculaire (Figure 4.8). 
Figure 4.8. Rotation des deux composantes horizontales 
Illustration schématique de la rotation des deux composantes horizontales pour 
construire  la section 'in line' et 'cross line'. 
Ces deux sections sismiques sont obtenues en  effectuant une rotation  instantanée des 
deux composantes horizontales suivant  la formule: 
SV(t>=[Hl('t)/cos(@)+H2(t)/sin(0)l/2 (Au & Clowes, 1984) 
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est l'angle entre l'azimut de  la composante horizontale HI. et l'azimut du profil. 
L'orientation des deux composantes horizontales n'est kvidernment pas connue a priori 
puisque I'OBS est  largué à la surface  de l'eau et  que %'on ne dispose d' aucun contrôle 
sur son positionnement sur  le fond. L'azimut des composantes horizontales a été 
6valu4 simultanément avec la localisation de I'OBS à l'aide  d'une méthode d'inversion 
au  sens des moindres  carrés  utilisant  les  temps  d'arriv6e de  l'onde dans  l'eau  et  le 
rapport de l'amplitude de l'onde dans l'eau sur  les deux composantes horizontales 
(Figure 4.9) (Nakamura et al., 1987). 
Shot Number 
Figrare 4.9.(a-b). Eee%scallisa-tisn et orientation de 1'OBS 
Résultats de l'inversion au  sens des moindres carr6s des  temps  d'arrivée de l'onde 
dans l'eau (a) e t  du rapport  des  amplitudes de I'onde dans  l'eau  enregistr6es SUI les 
deux composantes horizontales de 1'8BS 3 (b). La première inversion permet de 
calculer la position (Latitude, Longitude)  de I'OBS et la deuxième inversion pernet de 
calculer l'azimut des deux composantes horizontales. 12 itkations ont kté effectuées 
pour converger vers la solution finale. Les fluctuations de la courbe  observée sur la 
figure 4.9 (b)  sont  dues à l'imprécision  de la  mesure  en raison des  amplitudes  faibles 
de l'onde dans  l'eau sur les composantes horizontales aux angles d'incidence faibles de 
l'onde  directe.  Une  rotation  instantanée  de 8 degrés des deux composantes 
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Figure 4.10 (a-d). Création des  composantes SV et SH 
Comparaison entre les composantes horizontales brutes  et les sections SV et SH. (a) 
Composante  horizontale Hl~(b)  Composante horizontale 1-12 (c)  Section SV (d) Section 
C 2 - u  
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Les sections correspondant aux deux composantes horizontales brutes et aux sections 
SV et SH sont représentées sur la Figure 4.10. L'amélioration du rapport signal sur 
bruit n'est pas très spectaculaire dans la mesure où d'une part le rapport signal sur 
bruit était déjh bon et d'autre part, l'angle calculé étan-t faible (8 "1, la 'ro%ation 
appliqu6e a peu perturb6 les amplitudes. 
des temps d'arriv6e. 
La  mod6lisation  des temps d'arrivée a été effectuée en  utilisant Pa méthode d'inversion 
au sens des moindres carr6s des temps  d'arrivée de Zelt & Smith (1992). Néanmoins, 
la topographie complexe de l'interface sédiment-couche 2 et couche 2-couche 3 est 
caract6risée par des hétérogénéitks de trop faible longueur d'onde pour &re résolues à 
l'aide de cette méthode. Par conséquent, nous avons effectué généralement une seule 
itkration durant l'inversion pour d6finir les grandes tendances du modkle (sous- 
paramétré) et les hétkrogénéités de plus faible longueur d'onde ont été modélisées  de 
fapn directe en affinant le paramétrage des interfaces (Cf. chapitre 4.3). 
Comme  modèle initial, nous avons utilisé un  modèle 1D en couche plane déduit de la 
modélisation LD des temps d'arrivée de 1'OBS 3 (Figure 4.11). 
Vp (km/s) 
1 3 5 7 9 
4 3 5 7 9 
Figure 4.11 Modèle initial utilis6 pour l'inversion des temps d'aarrivtk 
Mod2le initial utilisé pour l'inversion déduit de la modélisation 1D des temps d'arrivke 
de 1'OBS 3. 
Le modèle est constitué de 5 couches correspondant à la  tranche  d'eau, B la couche 
sédimentaire, à la couche 2 océanique, à la couche 3 océanique et au manteau 
supérieur. 
Seuls les temps d'arrivée des ondes P ont été inversés pour calculer le modèle de 
vitesse des ondes P. 
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Les temps d'arrivée de 4 ondes ont été inversés correspondant aux ondes g, P2, P3  et 
PmP. 
Nous rappelons que nous faisons l'hypothèse que la vitesse P moyenne dans les 
sédiments est de 1,60 km/s semblable à celle utilisée par Spudich & Orcutt (1980) 
dans la mesure où nous ne disposons d'aucune contrainte sur cette vitesse à partir de 
l'analyse des temps d'arrivée. 
4.5.1.  Description du modèle final. 
Le modèle final est  représenté  sur la figure 4.12. La structure superficielle dans  la 
partie  est du modèle est  mal définie dans  la mesure où elle est  surtout contrainte par 
les temps d'arrivée de 1'OBS 1 qui suggèrent un accident  tectonique majeur dans cette 
zone. En raison de l'absence de données de sismique réflexion contraignant la 
géométrie du toit de la couche 2 et de la couche 3, nos données ne permettent  pas 
d'estimer avec  précision cette  partie du modèle. Les grandes lignes  de cette partie du 
modèle ont été estimées de manière à permettre la correspondance des temps 
d'arrivée observés et calculés à grande distance pour les autres OBS de la section.  Les 
courbes  de temps d'arrivée calculés superposés sur les données sont représentées sur 
la figure 4.13.(a-e). 
La croûte s'amincit légèrement au fur et à mesure que l'on s'éloigne du plateau. Le 
Moho est situé entre 15,4 et  18,l km de  profondeur correspondant à une  épaisseur de 
croûte magmatique variant  entre -10 km et -12,6 krn. 
Les vitesses dans la couche 2 océanique varient entre 5,O km/s au sommet de la  couche 
(entre 4,4 et 5 , l  km de profondeur) et 6,3-6,5 k d s  à la base  de la couche (entre  6 km 
et 9,3 km  de  profondeur).  Les vitesses dans la couche 3 océanique varient  entre 6,76 et 
6,87 km/s au sommet de la couche et  entre 7,24 et 7,32  km/s à la base de la croûte 
entre 15,4 et  18,l km  de profondeur correspondant à un gradient vertical de vitesse de 
-0,05~-1. 
L'épaisseur de la couche 2 varie  entre -1,5 km et -3,70 km et celle de la couche 3 
entre -8,3 km et -11,5 km. 
Figure 4.12. Modèle de vitesse du bassin d'Enderby 
Modèle 2D final de la croûte du bassin océanique  d'Enderby déduit de  la  modélisation 
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Figure $.13.(a-e). R6,sultat du tracé de rais dans le modèle final 
Résultats du tracé de rais  dans le modèle de la figure 4.12. Les courbes de temps 
d'arrivée sont superposées aux données.  Les  courbes représentent la propagation des 
ondes  g, P2,  P3P  P3,  PmP,  Pn. Les temps d'arrivée des  ondes converties S2 et  S3 sont 
également indiqués  pour un coefficient  de  Poisson  de 0,485 dans les sédiments, de  0,30 
dans la couche 2 et de 0,265 dans la couche 3. (a) OBS 1, pour cette OBS, l'onde 
conique dans  la couche 3 n'a pas  été calculée  pour illustrer  la zone d'ombre clue à la 
propagation à travers une structure tectonique, (b) OBS 2, (cl OES 3, (d) OBS 4 et (e) 
OBS 5. 
4.5.2. Analyse des incertitudes. 
Dans le cas d'une structure affectée par des hétérogénéités latérales fortes, les 
paramètres  d'un modèle obtenus à partir de données de sismique  grand-angle  sont 
généralement entachés d'une incertitude élevée  plus particulièrement  en l'absence de 
données de sismique réflexion. Cette incertitude dépend en  partie de l'échantillonnage 
spatial des données grand-angle mais de façon schématique l'utilisateur  est souvent 
confronté au compromis idéal entre le pendage d'une interface,  la vitesse sous cette 
interface et le gradient de vitesse dans  la couche  pour  modéliser une hodochrone. 
Dans ce paragraphe, nous fournissons une estimation grossière des incertitudes sur 
les vitesses  dans de la couche 2 et  dans la couche 3 et  sur la profondeur du Moho en 
utilisant  la démarche décrite un chapitre 4.3. 
a. Incertitude sur les vitesses dans la couche 2 . 
Nous faisons l'hypothèse que la vitesse au sommet de la couche 2 (5,O W s )  est exacte 
et nous estimons l'incertitude sur les vitesses à la base  de la couche 2. 
Pour cela, nous perturbons chaque vitesse à la base de la couche 2 d'une  quantité 
donnée (les vitesses à la base de la couche 2 sont  paramétrées  par 9 noeuds) et nous 
recalculons le to i t  de la couche 3 dans la partie centrale du modèle qui est 
relativement homogène latéralement donc propice à une inversion. 
Nous mesurons l'effet de cette perturbation sur les temps d'arrivée de  l'onde réfractée 
dans la  couche 2 mais aussi  sur ceux  de  l'onde réfractée de la couche 3 et  sur ceux  de 
la PmP. Les résultats des tracés de rais pour une perturbation donnée des vitesses à 
la base de la  couche 2 sont illustrés sur la figure 4.14.c. 
L'incertitude sur les vitesses à la base du socle peut être estimée à +0,2 k d s  
correspondant à une vitesse au centre du modèle de 6,5+0,2 k d s .  Le meilleur modèle 
sélectionné (arbitrairement)  est celui ayant  une vitesse de 6'5 k d s  à la base de la 
couche 2. Cette  valeur correspond à la vitesse maximale que l'on peut observer dans 
une couche 2 suivant les critères de Mutter & Mutter (1993). L'incertitude mesurée 
sur la vitesse à la base de la couche 2 correspond à une incertitude de +1 km sur la 
profondeur de l'interface couche  2-couche 3 au centre du modèle. 
b. Incertitude sur  les vitesses dans  la couche 3 et sur  la  profondeur du  Moho. 
Dans un premier temps, nous estimons l'incertitude sur le gradient  dans la couche 3 
(Figure 4.14.a). Pour cela,  nous fixons plusieurs valeurs de gradient de vitesse dans la 
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couche 3 et nous recalculons pour ces valeurs la vitesse au sommet de la couche 3. Le 
gradient calculé lors de l'inversion est de 0,025s-1. Des résultats  satisfaisants  sont 
obtenus pour des valeurs de gradients compris entre O,O0 s -1  et 0,08 s-1. Cette 
fourchette de valeurs correspond 5 une vitesse  de 6,82t-O,03 lends, au toit de la couche 
3 au centre du modèle, 
Pour estimer  simultanément  l'incertitude sur les vitesses à la base de la couche 3 et 
sur la profondeur du Moho, nous perturbons les vitesses à la base  de la crocte  (mais 
en maintenant fixe les vitesses au toit de la couche 3) et nous recalculons la 
profondeur du Mohs (les vitesses à la base de la croate  étant  maintenues fixes) en 
inversant les temps d'arrivée de l'onde réfractée dans la couche 3 et les temps 
d'arrivée de la PmP. Les résultats de cette mesure sont  illustrés sur la figure 4.14.b. 
La meilleure correspondance est obtenue pour une vitesse à la base  de  la  couche 3 de 
7,28 k d s  mais cette correspondance reste acceptable pour des valeurs comprises 
entre -7,OO et 7,60 lads (7,3f0,3 k d s ) .  
Figure 4.14 (a-e). alyse des incertitudes 
Les lignes continues décrivent la variation de la RMS (cadran  inférieur) et du nombre 
de temps d'arrivée observés utilisés durant l'inversion (cadr23  supérieur) en fonction 
des variations appliquées au paramètre dont on veut mesurer l'incertitude. Les lignes 
en pointillés décrivent la variation du x2 (cadran inférieur) et des paramètres 
recalculés lors des inversions des temps d'arrivée pour les différentes valeurs du 
paramètre dont on veut  mesurer  l'incertitude  (cadran  supérieur). (a)  Incertitude du 
gradient  dans  la couche 3. Les vitesses au toit de  la  couche 3 sont secalculées pour ces 
valeurs de gradient  (cadran  supérieur) (b) Incertitude sur les vitesses à la base de la 
couche 3. La profondeur du Moho est recalculée pour ces différentes valeurs  (cadran 
supérieur) (cl Incertitude  sur la vitesse à la  base de la couche 2. dV correspond aux 
perturbations appliquées aux vitesses à la  base de la  couche 2. La valeur de la vitesse 
correspondant à ces perturbations est montrée dans le cadran supérieur. (d)  
Incertitude sur le  coefficient de Poisson moyen dans la couche 2 (e) Incertitude sur le 

































4.5.3. Estimation des  coefficients  de  Poisson. 
a. Estimation du coeficient  de  Poisson  moyen dans les  sidiments. 
Nous rappelons que le coefficient  de  Poisson est défini par: 
o h  Vp et Vs representent respectivement les vitesses de propagation des ondes P et S 
Le coefficient  de  Poisson  moyen dans les  sédiments  peut  &re calcul6 trhs simplement, 
sans connaissance a priori des vitesses des P et S dans les sédiments,  en utilisant les 
temps  d'arrivée de l'onde réfléchie au toit de la couche 2 en mode P et en mode PS à 
incidence verticale (Au & Clowes, 1984) (Figure 4.15). 
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Figuse 4.15. Point6 des ondes g et gs; 
Pointé du temps  d'arrivée des ondes g (réfléchie au toit du socle en mode P) et de 
l'onde gs (réfléchie au toit du  socle subissant une conversion PS à l'interface) à 
l'incidence nulle pour  calculer  le  coefficient  de  Poisson dans les sédiments. La  section 
de gauche  représente  la composante verticale d'ouest en est  et  la section de  droite la 
composante horizontale d'est en ouest. 
Le coefficient  de  Poisson  moyen dans les sédiments est donné par la formule 
2=(1-@2 (Au & Clowes , 1984) 
S4 
où 5=l/{2(A~tp)+(A~tp)2} et At=ts-tp ;tp et ts représentent les temps simples de 
propagation de l'onde P et S dans la couche sédimentaire. tp  et  ts s'expriment en 
fonction des  temps  d'arrivée de l'onde dans  l'eau tw, de l'onde g (tg)  et de  l'onde  gs 
(tgs) à l'incidence nulle  par: 
tp = (tg-tw)/2 et ts = tgs - (tg+tw)/2 (Figure 4.15) 
La valeur moyenne  calculée sur l'ensemble  des observations est d'environ  0,485. Une 
vitesse des ondes S de 0,27 km/s correspond, pour un coefficient de Poisson  de  0,485, à 
une  vitesse d'onde P de 1,60 k d s  utilisée dans le cadre de cette  étude. Ce coefficient 
de  Poisson, du même ordre de grandeur que ceux estimés  par Spudich & Orcutt (1980) 
et Au & Clowes  (1984)  correspond  probablement à des sédiments non  consolidés. 
b. Est imation  du coefficient  de  Poisson  moyen  dans  la  couche 2 océanique 
Pour effectuer cette  estimation,  nous  utilisons  uniquement  les  temps  d'arrivée des 
ondes PS de la composante  verticale  de 1'OBS 3. Nous effectuons un tracé de rais  dans 
le  modèle, obtenu à partir des temps d'arrivée des  ondes P, pour  différentes valeurs de 
coefficient  de Poisson dans  la couche  2.  Les rais calculés se propagent en mode P dans 
les sédiments et  en mode S dans la couche 2 dans laquelle ils se réfractent. Le 
coefficient  de  Poisson du modèle final est celui permettant de minimiser  l'écart entre 
les temps  d'arrivée observés et calculés  de  l'onde 52. 
La valeur moyenne du coefficient  de  Poisson dans  la couche 2 obtenu est de 0,3t-0,1 
(Figure 4.14-d). 
c. Est imation  du coefficient de Poisson  moyen  dans  la couche 3 océanique 
De la même manière  que pour la couche  2, nous estimons le  coefficient  de  Poisson 
moyen dans la couche 3 en supposant un coefficient  de  Poisson de 0,30 dans la  couche 
2. Le  coefficient  de  Poisson dans la couche 3 du modèle final est celui permettant de 
minimiser  l'écart entre les  temps  d'arrivée observés et calculés  de  l'onde S3. Les rais 
calculés se propagent  en mode  P dans les sédiments et  en mode S dans la couche 2 et 
dans  la couche 3 dans laquelle ils  se  réfractent. La valeur  du coefficient  de  Poisson 
moyen obtenu dans  la couche 3 est de 0,27+0,1 (Figure 4.14.ej. 
4.5.4.  Modélisation  des temps d'arrivée des  ondes enregistrées sur la 
composante horizontale. 
Pour vérifier notre  interprétation  qualitative des enregistrements des  composantes 
horizontales, les temps  d'arrivée des  ondes pP2s, pP3s, pS2s, pS3s sont calculés dans 
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le modèle  de vitesse P et pour les coefficients de Poisson estimes  dans les sediments, 
la couche 2 et  la couche 3 au chapitres précedents. Une bonne correspondance entre 
les temps d'arrivée observés et calculés est obtenue validant l'interprétation 
qualitative  du  paragraphe (Figure 4.16) . 
-27 -22 -17 -12  -7  -2 3 8 13 18 . 23 
I 
1 
-27 -22 -17 -1 2  -7  -2 3 8 13 18 23 
Distance (km) 
Figure 4.16. Résultat du tracé de rais pour la composante horizontale 
Temps d'arrivées des ondes gs, pP2s, pP23P2s, pP3s, pS2s, pS23S2s, pS3s calculés 
dans le modèle de la figure 4.11 superposés aux données de la composante SV de 
1'OBS 3. 
4.6. Modélisation des amplitudes et des  formes d'onde des ondes 
enregistrées sur les  trois composantes. 
Le chapitre 4.5 a mis en évidence les  limites et les  imprécisions  de la modélisation des 
temps  d'arrivée pour estimer  d'une  part  les  gradients  verticaux  de vit sse P et  d'autre 
part  les coefficients de Poisson. Dans ce paragraphe,  nous  tentons de préciser les 
mesures  de ces paramètres  par  la modélisation des amplitudes et des  formes d'onde 
des signaux enregistrés sur les trois composantes en utilisant la méthode de la 
réflectivité (Fuchs & Müller, 1971). 
Cette étude  se  limite à la modélisation des signaux  de 1'OBS 3 car  cette méthode 
suppose une structure homogène latéralement. La méthode de la réflectivité est 
particulièrement  adaptée à la modélisation des  conversions des ondes du mode P en 
mode S puisqu'elle prend en compte toutes les  conversions  possibles dans le  modèle. 
Elle a d'ailleurs  été  utilisée  pour  l'étude théorique des conversions des  ondes P en 
mode S et  inversement (White & Stephen, 1980) ou pour la modélisation des ondes 
converties PS en domaine océanique (e.g. Spudich & Orcutt, 1980; Purdy, 1983; 
Lindwall,  1991) 
4.6.1. Paramètres  contrôlant les  phénomènes  de  conversion  des  ondes du 
mode P en mode S et inversement. 
L'observation d'ondes S en sismique  marine est aléatoire.  Spudich & Orcutt  (1980) 
notent  que des  ondes  converties peuvent être observées sur les tirs localisés d'un coté 
du récepteur  et complètement absentes sur les tirs localisés de l'autre coté. Une 
première condition favorable à l'enregistrement d'ondes converties PS cohérentes est 
que la topographie  de l'interface où  se produit les  conversions soit suffisamment lisse 
à l'échelle de la longueur d'onde du  signal. De façon qualitative, nous  avions suggéré 
que la  structure  était localement homogène latéralement de part  et  d'autre de la 
position de I'OBS 3 comme  le suggérait  la symétrie de l'enregistrement. L'analyse des 
temps  d'arrivée a confirmé que le modèle était  quasiment plan dans  sa  partie  centrale 
alors  que de  nombreux pendages associés probablement à des failles caractérisaient 
les  bords du modèle. Cette  première conclusion  explique que les ondes  converties PS 
cohérentes sont enregistrées avec un  si bon rapport signal sur  bruit  sur I'OBS 3 
contrairement à celles enregistrées sur les autres OBS. 
Une deuxième condition pour favoriser les conversions P-S à une  interface est que 
celle-ci sépare deux milieux aux  propriétés sismiques (c'est-à-dire principalement les 
vitesses P et S) très différentes (Spudich & Orcutt, 1980; White & Stephen,  1980). 
Cela implique que l'interface sédiment-couche 2 représente l'interface le plus 
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favorable aux conversions dans le  cas du profil d'Enderby car le contraste de vitesse P 
et S est  très élevé à cette interface entre des sédiments non consolid6s et  la couche 2 
d'une croOte  océanique d'âge crétacé. Deux critkres plus quantitatifs  sont en accord 
cette hypothèse: 
- La vitesse des ondes I? au sommet de la couche 2 (-5 k d s )  est supérieure 8 la vitesse 
de phase horizontale de l'onde  convertie S2. Par conséquent, cette onde convertie P-S 
ne peut  s'6tre propag6e en mode P dans  la  croate magmatique (Spudich & Orcutt, 
1980). 
Remarque: dans la suite, nous utiliserons souvent le terme de vitesse de phase 
horizontale d'une onde dans  la mesure o ù  la quantitk de  conversion 2 une  interface 
pour un modèle  donné varie en  fonction  de ce paramètre.  Si l'on raisonne en  terme de 
rai  (repr6sentant  la normale au  front d'onde), la vitesse de phase horizontale d'une 
onde est définie par l'inverse du paramètre du rai p, constant le  long du  rai : 
où z est la profondeur à laquelle la vitesse V(a> est observée et 
d'incidence du rai à cette profondeur. 
- L'autre interface potentielle pour la conversion des ondes est 
, 
i(z) est l'angle 
l'interface eau- 
sédiment. Pour une vitesse d'onde S de 0,57 k d s  dans les sédiments, Spudich & 
Helmberger (1979) montrent que les conversions à l'interface eau-sédiments sont 
quasi-inexistantes. D'autre part, si l'onde S2 s'était propagée en mode S dans les 
sédiments, son ordonnée à l'origine serait  très  supérieure à celle observée (-1,5s) 
(Spudich & Orcutt, 1980). 
L'énergie incidente transmise en mode S à l'interface sédiment-couche 2 dkpend 
principalement des vitesses P et S dans les sédiments, des vitesses P et S au sommet 
de la couche 2 (Spudich & Orcutt, 1980; White & Stephen, 1980) et de la  nature de 
l'interface (discontinuit6 de vitesse ou zone  de transition sous forme d'un  gradient de 
vitesse) (White & Stephen, 1980). 
a. Influence  des  vitesses  sismiques  dans  les  sédiments  sur  les  conversions 
White & Stephen (1980) ont montré que les  conversions P-S à l'interface  sédiment- 
couche 2 sont  d'autant plus eficaces que  le  coefficient  de  Poisson dans les sédiments 
est fort. Par conséquent, des sédiments non  consolidés (dans lesquels la vitesse des 
ondes S est faible en raison de la présence d'eau) directement en contact avec la 
couche 2 constituent un contexte  favorable aux conversions P-S à l'interface. 
b. Influence  des  vitesses  sismiques au sommet  de la couche 2 sur les  conversions P- 
S. 
Le sommet de la couche 2 océanique constitue un  filtre coupe-bande,  fonction  de la 
vitesse de phase horizontale et  agissant  sur les ondes converties P-S transmises à 
l'interface sédiment-couche 2 (Spudich & Orcutt, 1980).  Cela  signifie que le coefficient 
de transmission P-S est faible pour une fourchette de vitesses de phase horizontales 
correspondant à cette bande de coupure (Figure 4.17.b).  Les caractéristiques du  filtre 
sont définies par  les vitesses P  et S au toit de la couche 2. Le minimum de la  bande de 
coupure est  atteint pour une vitesse de phase horizontale égale à la vitesse des ondes 
P au to i t  de la couche 2 et la  largeur de la bande de coupure augmente lorsque la 
vitesse des ondes S au toit de la couche 2 diminue. 
D'autre part,  en dehors de cette bande de coupure,  les  conversions sont  généralement 
plus  efficaces aux vitesses de phase horizontales inférieures à la vitesse des ondes P 
au toit  de la couche 2 qu'aux vitesses de phase horizontales supérieures à la vitesse 
des  ondes P au toit  de la couche 2 (White & Stephen, 1980) (Figure 4.17.b). L'ensemble 
de  ces observations impliquent que  les  conversions P-S à l'interface sédiment - couche 
2 sont d'autant plus efficaces  que la vitesse des ondes P au toit de la couche 2 est 
élevée et que la vitesse des  ondes S est faible au toi t  de la couche 2 (c'est-à-dire que le 
coefficient  de  Poisson est faible dans la couche 2) (White & Stephen, 1980). 
Les ondes converties P-S dans la croûte océanique ont des vitesses de phase 
horizontales de l'ordre de 3,7-3,9 km/s pour  les  ondes S2 et  S3 et de l'ordre de 4,5-4,8 
k d s  pour l'onde SmS. Les vitesses des ondes P au toit d'une couche océanique 
ancienne sont de l'ordre de  4,3-5,0 k d s .  L'ordre de grandeur relatif de  ces vitesses 
montre que, dans beaucoup de cas, la réponse d'une partie du sous-sol à la 
propagation  des ondes S ne sera pas enregistrée en raison du filtrage des conversions 
exercé par l'interface sédiment-couche 2. 
L'influence considérable de cette partie du modèle sur l'ensemble  des  ondes 
transmises  dans la croûte est particulièrement bien illustrée par les sismogrammes 
synthétiques calculés dans plusieurs modèles de croûte océanique, se  différenciant 
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Figure 4.18.(a-c).  Influence de l'interface sédiment-couche 2 sur les ondes 
transmises 
Sismogrammes synthétiques  illustrant l'effet  du filtre coupe-bande constitué par le 
toit  de la couche 2 fonction  des vitesses de phase de l'onde incidente sur les  amplitudes 
des ondes converties à l'interface sédiment-couche  2. (a) Les vitesses des  ondes P et S 
au toit de la couche 2 sont élevées.  Les  ondes P-S sont  enregistrées  tout au long du 
profil. (b)  La  vitesse des  ondes P au to i t  de la couche 2 décroît de 4,8 à 3,9 k d s  par 
rapport au modèle a. Cela translate  la bande  de coupure vers des vitesses de phase 
plus faible sans modifier sa largeur. La SmS post-critique est  fortement  filtrée  par 
rapport à la section a sans que les caractéristiques du Moho aient  été modifiées car  la 
vitesse de 3,9 k d s  correspond à une vitesse de phase  caractéristique  d'une onde SmS 
aux distances post-critiques. (c) La vitesse des  ondes S décroît de 2,2 à 1,7 k d s  par 
rapport au modèle  b.  Cela élargit la bande de coupure sans modifier la position de  son 
minimum le long  de l'axe des vitesses de phase horizontales.  Les  ondes  converties P-S 
réfractées dans  la croûte et  la SmS sont  très  atténuées (Spudich & Orcutt, 1980). 
L'objectif de cette  description avait pour objet de montrer  que des propriétés très 
locales de l'interface sédiment-couche 2 avaient une influence considérable sur 
l'ensemble des arrivées transmises sous cette interface. D'un point de vue de la 
modélisation, cela implique que toute  estimation  erronée des vitesses au to i t  de la 
couche 2 risque de propager des artefacts de modélisation importants  dans  toute  la 
partie sous-jacente du modèle et que, par conséquent, l'estimation de n'importe quelle 
partie du modèle ne pourra jamais être effectuée indépendamment de celle de 
l'interface sédiment-couche 2. Par exemple, il est possible d'imaginer  que  l'amplitude 
d'une onde à différentes  distances puisse être  restituée  par  plusieurs lois de vitesse 
différentes mais combinant de façon équivalente les effets de l'interface sédiment- 
couche 2 et des gradients de  vitesse  des  ondes S dans les couches. 
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c. Influence  d'une 20ne de  transition h l'interface  sédiment-couche 2. 
L'interface sédiment-couche 2 est parfois mieux représentée par une zone de 
transition de faible 6paisseur caractérisée par  une  augmentation rapide de la vitesse 
en fonction de la profondeur plutet que par une simple discontinuité de vitesse (White 
& Stephen, 1980; Rohr, 1987). Si  l'epaisseur de la zone de transition  est comprise 
entre h s/2 et h.p/2 (oc 1.p  et h s sont les longueurs d'onde du signal à la base des 
sédiments), des  conversions P-S peuvent avoir lieu  dans la transition sédiment-couche 
2. White & Stephen (1980) ont montré que ce modèle est  en  fait équivalent à un 
modèle sans zone de transition  entre les sédiments et la couche 2 mais avec une 
vitesse apparente des ondes S au toit de la couche 2 plus faible que la vitesse effective 
au toit de la couche 2. D'un point de vue de la modélisation, cela  implique qu'il n'est 
pas possible  de distinguer un modèle  avec et  sans zone  de transition quand l'épaisseur 
de la zone de transition  est comprise entre hs/2 et h.Ia/2. Par conséquent, l'interface 
sédiment - couche 2 sera modélisée dans la suite  par une discontinuité de vitesse et la 
présence eventuelle d'une zone de transition à l'interface sédiment-couche 2 sera 
introduite  dans le modèle sous forme d'une vitesse apparente d'onde S faible au toit du 
socle. D'autre part, si l'épaisseur de la zone de transition est supérieure à &.,/a, 
l'epaisseur de la zone de transition  est  supérieure à une demi-longueur d'onde des 
ondes P au toit de la couche 2, aucune conversion P-S n'a lieu et par consequent ce cas 
ne sera pas envisagé dans la suite. 
4.6.2. Contrainte  sur la vitesse des  ondes S au toit de la couche 2. 
La vitesse des ondes S au to i t  de la couche 2 est souvent peu contrainte  par les ondes 
S transmises  dans  la crofite. Premièrement, les temps d'arrivée et les amplitudes de 
l'onde S2 à courte distance qui fournissent les contraintes les plus directes sur les 
vitesses des ondes S au to i t  de la couche 2 (selon les memes critères que pour la 
modélisation d'une onde P) sont souvent masquks par  d'autres ondes d'amplitude plus 
forte comme l'onde dans  l'eau. Deuxièmement, la  contrainte fournie par  l'amplitude 
des ondes converties P-S dans la croûte résulte des  effets  combinés de la structure du 
toit de la couche 2 et de la loi de vitesse S dans la croûte si bien  qu'il existe sans doute 
un  compromis idéal à trouver entre l'influence  des  deux effets. 
L'amplitude de l'onde g (onde réfléchie au toit de la couche 2) entre la distance 
critique de l'onde P2 et de  l'onde S2 est dans  certains cas plus facilement accessibles 
que les amplitudes de l'onde S2 à courte distance. L'amplitude de l'onde g fournit 
indirectement une contrainte supplémentaire sur la vitesse des ondes S au to i t  de  la 
couche 2 dans la mesure où elle permet d'apprécier la quantité de conversion à 
l'interface sédiment-couche 2 sans avoir à faire d'hypothèse sur la structure de la 
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croûte sous-jacente à l'interface sédiment-couche 2. Lorsque les conversions sont 
importantes à l'interface sédiment-couche 2, d'après le principe de conservation de 
l'énergie, l'amplitude de  l'onde g est faible entre les distances critiques de l'onde PZ et 
S2 et inversement lorsque  les  conversions sont faibles (Figure 4.17.a). Les amplitudes 
de l'onde g  ont  été par exemple utilisées par Rohr  (1987) pour modéliser la  structure 
de l'interface sédiment-couche 2. La procédure  pour mesurer  l'amplitude  en fonction 
de la distance de  l'onde g  est  illustrée sur les figures 4.19 et  4.20. Dans un premier 
temps,  les données sont déconvoluées pour pointer le plus précisément possible les 
temps  d'arrivée de l'onde g (Figure 4.19). Dans un deuxième temps,  nous 
sélectionnons l'onde g  dans une fenêtre  en temps de courte durée  dans laquelle est 
mesurée l'amplitude maximale (Figure 4.20). 
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Figure 4.19. Pointé de l'onde g 
Déconvolution de la section enregistrée par la composante verticale de I'OBS 3 pour 
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Figure 4.20. Mesure de l'amplitude de l'onde g 
L'amplitude maximale en fonction de la distance de l'onde g est  mesurée  dans cette 
fengtre. Les distances critiques  des  ondes réfractées P et S dans le socle sont indiquées 
pour  le  modèle  de la figure  4.21.a 
Fenêtrage à géométrie variable de l'onde g utilisant l'hodochrone de l'onde g. 
4.6.3. Résultats de la modélisation  des amplitudes. 
Les sismogrammes synthétiques ont été calculés  pour la composante verticale et pour 
la composante SV (Figures 4.23, 4.24 et 4.27). Les signaux enregistrés à I'est 
(distances négatives sur la figure 3 1 et à l'ouest de 1'OBS 3 (distances négatives sur  la 
figure 3)  ont été modélisés indépendamment fournissant deux  modèles 1D des vitesses 
des ondes P et S en fonction de la profondeur (dans la suite, les modèles 1 et 2 
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correspondent aux modèles déduits  respectivement  de la modélisation des signaux 
enregistrés à l'est et à l'ouest de 1'OBS 3 (Figures 4.21 et 4.22). 
O 2 4 6 8 O 2 4 6 8 
I I  1 I I 
I I I  O 
O 2 4 6 8 O 2 4 6 8 
Vitesse (km/s) 'Vitesse (km/s) 
Figure 4.21 (a-b). Loi de vitesse des  ondes P et S en fonction de la profondeur 
pour I'OBS 3 du profil dEnderby 
(a) modèle 1 correspondant  aux distances source-récepteur négatives (b) modèle 2 
correspondant aux distances source-récepteur positives. 
Les  sismogrammes synthétiques ont été calculés  pour des milieux  supposés élastiques. 
Dans le  cas de la composante verticale, nous  considérons une source  posée sur le fond 
et des récepteurs situés à la surface  de l'eau. La zone de réflectivité est comprise entre 
le toit des sédiments et  une profondeur de 20 km soit -5 km sous  le Moho dans  le 
manteau supérieur. Les sismogrammes synthétiques  sont calculés  pour  des lenteurs 
comprises entre 0,l  s/km et 0,672  s/km correspondant à des vitesses de 10 k d s  et 1,49 
k d s .  Approximativement, 2500 valeurs de lenteurs  ont  été  utilisées pour  calculer les 
sismogrammes synthétiques entre O e t  65 km de distance. Toutes les ondes sont 
incluses dans les calculs y compris l'onde dans l'eau. Néanmoins, nous pondérons 
l'intégrale sur les lenteurs par une fonction de Hanning dont les bornes sont 
comprises entre 0,119 et 0,671 pour  éliminer les effets de  bord liés à la  troncature de 
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l'intégmle (Cf. paragraphe 4.4). Les sismogrammes synthktiques  sont calculks sur une 
durée de 5s avec une vitesse de réduction de 7,O k d s  et 4,0 k d s  pour permettre de 
visualiser respectivement les ondes P et PS B grande distance. 










.22.(a-b). Loi de vitesse des ondes P / la vitesse des ondes S 
Les traits fins représentent les courbes d'iso-valeur du coefficient de Poisson. (a) 
modèle 1; (b) modèle 2. 
Dans le cas de la composante SV, nous  considérons une source située 2 la surface  de 
l'eau et les  récepteurs  situés sur le fond. La zone  de réflectivité est située  entre le to i t  
de la couche 2 et la base  du  mod&le. L'intégrale sur les  lenteurs  est calculée  pour  des 
valeurs comprises entre 0,625 skm  e t  0 , l  skrn (soient des vitesses de 1,6 et 10 
W s  respectivement). La modélisation  de la section SV a notamment permis d'affiner 
l'estimation de la profondeur de l'interface sédiment-couche 2. En effet, les ondes 
enregistrées par la composante SV s'étant propagées en mode S dans la couche 
sédimentaire  (dans laquelle la vitesse des ondes S est  très faible), une mauvaise 
estimation de la profondeur de l'interface répercutait de  faCon criarde cette erreur  sur 
les temps d'arrivée des  ondes  pP2s et pP3s. 
Pour modéliser les gradients-verticaux dans les couches, nous les subdivisons en 
couches  homogènes dont l'épaisseur est approximativement un quart de la plus petite 
longueur d'onde dans  la couche (c'est-à-dire celle des  ondes S). 
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Nos deux meilleurs modèles (modèles 1 et 2) sont décrits dans les tables  table  4.1  et 
4.2 et représentés sur la figure 4.21.  Les  lois  de vitesse des  ondes P en fonction de la 
vitesse des ondes S pour ces  deux modèles sont représentées sur la figure 4.22 suivant 
la présentation suggérée par Spudich & Orcutt (1980).  Les  deux  modèles ne montrent 
pas de  différences  significatives si ce n'est la vitesse des  ondes P à la base de la couche 
2 qui est nettement plus faible dans le modèle  2  (6,3 k d s )  que dans le modèle 1 (6,75 
k d s ) .  
9,20 
3,36  4)79 8,30  16,50 
3,02 4,OO 7,50 15,70 
2,93 3,94 7,08 
20,OO 3,43 4,85 8,40 
Table 4.1. Modèle 1 









































































Idem que la figure 4.23 sauf que la vitesse de réduction est de 4,0 k d s .  Cette vitesse 
de réduction permet de centrer  la section sur les ondes doublement converties. (a) 
Données. A noter l'interférence entre les arrivees S3 et SmS avec le premier multiple 
des ondes P3  et PmP 2 partir de -40 km de distance (b) Sisrnogrammes 
synthétiques.Comparaison entre les données de la composante verticale de 1'OBS 3 
avec les sismogrammes synthétiques calculés dans les moddes de la figure 4.20. Les 
courbes de temps d'arrivée sont superposkes aux données et  aux sismogrammes 
synthétiques. (a) données représentées avec une vitesse de rkduction de 7,0 k d s  
permettant de centrer la section sur les ondes P (b) sisrnogrammes synthdtiques 
représentks avec une vitesse de  réduction de 7,0 W s  Les sismogrammes synthétiques 
calculés pour la composante verticale sont  représentés en comparaison des données 
sur deux  systèmes d'axes sur les figures 4.23 et 4.24.  Les sismogrammes synthétiques 
sont montrés en comparaison directe des données sur un mGme systkme d'axes sur la 
figure 4.25 pour les  distances  ources-récepteurs  négatives  (modèle 1). 
Qualitativement, on peut  constater que toutes les phases observées sur les données 
réelles sont reproduites sur les sections synthétiques  (g, P2, P3, PmP,  S2, S3, SmS) 
avec une bonne correspondance des temps d'arrivée (Figures 4.23,  4.24, '4.25) et des 
amplitudes (Figures 4.23, 4.24, 4.25, 4.26). Les sismogrammes synthétiques calculés 
dans les mod&les f et 2 pour la composante horizontale sont  représentés sur  la figure 
4.27. Dans ce cas également, les  ondes gs, pP2s, pS2s,  pPSs,  pS3s sont reproduites sur 
la section synthétique avec une bonne  correspondance des temps d'arrivée. Nous  nous 
limitons dans ce cas 2 une observation qualitative des amplitudes  dans  la mesure où 
le rapport signal sur  bruit ne permet pas une mesure précise  des amplitudes. 
a. Structure du sommet de la couche 2 
Les vitesses des  ondes P et des  ondes S au sommet de la couche 2 sont respectivement 
de 4,65 k d s  et 0,57 k d s  (coeffncient  de  Poisson O,28) pour le modkle 1 et de 4,75 k d s  
et O,54 k d s  (coefficient  de  Poisson 0,30) pour le modèle 2. La vitesse des ondes P est 
Figure 4.25 (a-b). Comparaison directe  entre sismsgsarnmes enregistrbs et 
synthétiques 
Comparaison directe, sismogramme par sismogramme, entre les données de la 
composante  verticale enregistrées à l'est de 1'OBS 3 avec les sismogrammes 
synthétiques calculés dans le modèle 1 (Figure 4. 21.a). L'échelle horizontale est 
l'échelle des distances indiquées par les nombres verticaux et l'échelle verticale 
l'échelle des temps. (a) Représentation avec une vitesse de réduction de 7,O k d s  
centrée sur les  ondes P (W, g, P2, P3P, P3, PmP). Voir texte pour l'identification des 
segments de courbe des temps d'arrivée. (b) Representation avec une vitesse de 
réduction de 4,O k d s  centrée sur les  ondes doublement converties P-S P ( S2, S3S ,  




relativement bien contrainte  par les temps d'arrivée (Cf. segment 1 de la courbe  des 
temps d'arrivée, Figure 4.25.a ). La vitesse de  l'onde S l'est beaucoup moins dans  la 
mesure où l'amplitude de l'onde S2 est  très faiblement discernable (Cf. segment 6, 
Figure 4.25.b ). L'amplitude des  ondes P-S transmises  dans le reste de la croûte (S2, 
S3 et SmS) ne fournissent  pas une contrainte suffisamment précise dans la mesure où 
nous avons testé des modèles avec  des  coefficients  de  Poisson au sommet de la couche 
2 variant  entre 0,27 et 0,30 dans lesquelles des conversions équivalentes étaient 
produites. La difficulté d'estimer avec  précision la vitesse des  ondes S au sommet de la 
couche 2  a déjà était notée par Spudich & Orcutt (1980) et Au & Clowes (1984), ces 
derniers estimant  l'incertitude de cette vitesse à 0,3 k d s .  
La courbe d'amplitude observée de l'onde g est caractérisée par  un  haut d'amplitude à 
-1,5 km de distance (correspondant approximativement à la distance critique de 
l'onde P (Figure 4.20)) suivie d'une  brutale diminution de son amplitude  jusqu'à -3 
km de distance  (Figure 4.26.a). Cette brutale diminution de l'amplitude, résultant 
probablement du fort coefficient de transmission P-S aux distances comprises entre la 
distance critique de l'onde  P et celle de l'onde S, est bien représentée par la courbe 
calculée suggérant une estimation précise des vitesses P et S au toi t  de la couche 2. 
La courbe  calculée présente  un deuxième haut d'amplitude situé approximativement 
1,5 km après la distance critique de l'onde S (Figure 4.26.a). Ce deuxième pic 
d'amplitude n'est  pas  présent  sur la courbe  observée mais nous suggérons qu'il  est 
probablement écrêté par interférence destructive de l'onde dans  l'eau  et l'onde g qui 
pour  ces vitesses de phase horizontales  ont une pente très similaire. 
Les sismogrammes synthétiques ont également été calculés dans un modèle ayant un 
coefficient de Poisson de 0,43 au toit de la couche 2  (correspondant à une  vitesse 
d'onde P de 4,65 km/s et une vitesse d'onde S de 1,8 km/s) (Figure 4.28). La diminution 
de la vitesse S au to i t  de la couche 2 induit une diminution de l'amplitude de  l'onde S3 
qui n'est  pas observée sur les données, suggérant une simple discontinuité de vitesse à 
l'interface sédiment-couche  2. 
b. Structure de la couche 2 océanique 
La  couche 2 est constituée par deux sous-unités pour les lois  de vitesse des ondes P et 
S séparées par une zone de transition de -100 mètres (modèle 2) à -200 mètres 
(modèle 1) d'épaisseur.  Cette zone de transition  représentée  par une augmentation 
rapide de la vitesse en fonction de la profondeur a été introduite  dans la  couche 2 pour 
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modéliser un pic d'amplitude observé à -8,5 km de distance  pour les ondes P et -10 
km de distance  pour  les ondes S représentant probablement un  rebroussement de la 
courbe des  temps  d'arrivée (Cf. segments 2 et 7 sur les  Figures 4.25.a et 4.25.b ). Les 
vitesses des ondes P et des ondes S dans la première unité sont comprises 
respectivement: 
- entre 4,65 k d s  et 4,90 km/s et  entre 2,57 et 2,70 k d s  pour le modèle 1 
- entre 4,75 k d s  et 5,20 km/s et entre 2,54 k d s  et 2,80 km/s pour  le  modèle 2 
Les vitesses des ondes P et des ondes S dans la deuxième unité sont comprises 
respectivement: 
- entre 5,65 k d s  et 6,75 km/s et entre 3,07 et  3,67 k d s  pour  le  modèle 1. (coeffkient 
de Poisson 0,29). 
- entre 5,60 k d s  et 6,30 k d s  et  entre 3,07 k d s  et 3,67 k d s  pour le modèle 2 
(coefficient  de  Poisson  0,25). 
La vitesse des ondes P à la base  de la couche 2 est sensiblement  inférieure  pour  le 
modèle 2 (6,3 k d s )  que pour le modèle 1 (6,75 k d s ) .  Nous proposerons une 
interprétation géologique au chapitre 7 pouvant  justifier  cette différence bien que 
nous ne puissions exclure un  artefact  de modélisation  lié à un effet  topographique.  Les 
caractéristiques de la deuxième unité de la couche 2 sont  principalement  contraintes 
par les temps d'arrivée des segments 3 et 8 (Figure 4.25.(a-b)) et par les temps 
d'arrivée et les  amplitudes des ondes réfléchies sur l'interface couche 2 - couche 3 
(Figures 4.23,  4.24,  4.26 et segments 4 et 9 sur  Figure 4.25.(a-b)). La vitesse de 6,3 
k d s  à la base de la couche 2 est justifiée par le souci de modéliser la position en 
fonction de la  distance  du pic d'amplitude  lié à la réflexion P3P.  Malgré la valeur 
faible de la vitesse  de  6,3 k d s  à la base de la couche  2,  le pic d'amplitude  est encore 
localisé à trop  grande distance sur  la section synthétique (-18 km)  par rapport à la 
section  observée  (-16 k m )  (Figure 4.26). D'autre  part, les  amplitudes post-critiques de 
l'onde P3P  sont  davantage identifiables à l'ouest (modèle 2)  qu'à  l'est (modèle 1) de 
1'OBS 3 en raison  de la vitesse asymptotique  plus  faible de l'onde P3P à l'ouest de 
1'OBS (dans ce cas, la branche asymptotique  de  l'onde P3P  interfere moins  avec  l'onde 
P3).  Cette vitesse  asymptotique plus faible de  l'onde P3P  indique  une  vitesse  plus 
faible dans le milieu sus-jacent (e.g. la base de la couche 2). Néanmoins,  l'amplitude 
maximale de  l'onde P3P  est semblable  de part  et  d'autre de  1'OBS 3 (Figure 4.26.b). 
Cela suggère que la discontinuité de vitesse à l'interface couche 2-couche 3 est 
comparable de part  et  d'autre de  1'OBS 3 donc que les vitesses à la base de la couche 2 
sont semblables (étant donné  que  les vitesses au sommet de la couche 3 le sont). 
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Figure 4.26 (a-c). Courbes d'amplitude maximale / distance 
Courbes d'amplitude maximale observées et calculées en fonction de la distance des 
ondes g (a), des arrivées  crustales en mode P (P2, P3P, P3) (b), des arrivées  crustales 
doublement converties (S2, S3S,  S 3 )  (c). Les lignes continues représentent les 
amplitudes observées et les lignes en pointillés représentent les amplitudes calculées 
pour les modèles de la figure 4.21. Les cadrans supérieurs correspondent aux 
distances source-récepteur positives  (modèle 2) et les cadrans inférieurs aux distances 
source-récepteur négatives (modèle 1). A noter  que l'amplitude de l'onde g n'a pu  être 
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Figure 4.27.(a-b). Sismogrammes synthétiques pour la composante 
horizontale 
Comparaison entre les données de la composante horizontale et les sismogrammes 
synthétiques calculés dans les  modèles  de la figure 4.21. (a) Données  de la composante 
verticale. (b) Sismogrammes synthétiques calculés  pour la composante horizontale. 
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Figure 4.28.(a-d). Influence de %a structure de l'interface skdiment-couche 2 
Comparaison entre les sismogrammes synthétiques calcul& dans le modèle 1 (figure 
421.a) pour la composante verticale (sections a (vitesse de réduction de 7,O k d s )  et c 
(vitesse de  réduction = $,O k d s ) )  avec  ceux  calcul&  pour  ce  modèle  modifié tel  que  la 
vitesse des  ondes S au toit de la couche 2 diminue de 2,57 k d s  à 1,8 k d s  (sections b 
(vitesse de réduction de 7,O W s )  et d (vitesse de réduction = 4,O k d s ) ) .  Les  sections  a 
et b centrées sur les oncles P sont identiques alors que  l'amplitude des  ondes S3 et 
SmS sont plus faibles sur  la section d par rapport à la section c en raison de la 
diminution du coefficient de transmission P-S aux vitesses de phase horizontales 
élevées  liée à la diminution  de la vitesse des  ondes S au toi t  de la couche 2. 
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Par opposition à l'analyse  précédente basée sur les temps d'arrivée,  l'analyse des 
amplitudes suggère que les vitesses à la base de la couche 2 déduites de la 
modélisation 1D des enregistrements à l'ouest et à l'est de  1'OBS 3  sont affectées par 
un pendage. Lors de l'analyse pétrologique  de la croûte du bassin d'Enderby présentée 
au chapitre 7, nous présenterons néanmoins une interprétation géologique pouvant 
expliquer des variations latérales de vitesse à la base  de la couche 2. 
c. Structure  de la couche 3. 
Les vitesses des ondes P et S dans la couche 3 océanique varient respectivement entre 
7,OO-7,05 k d s  au sommet de la couche à 2,5-2,8  km  de  profondeur  sous le toit de la 
couche 2 à 7,40-7,50 km/s à la base de la couche à 15,7  km  de  profondeur. 
Aucune subdivision particulière dans la couche 3 n'est justifiée par les données. 
D'autre  part, les amplitudes des ondes P3 et S3  sont  relativement faibles et il est 
difficile d'estimer la part jouée par  la topographie,  du gradient vertical de vitesse et du 
filtre constitué par l'interface sédiment - couche 2 dans ces amplitudes. Les valeurs 
'absolues' des vitesses P et S sont sans doute un peu surévaluées dans la mesure où la 
modélisation 2D des temps d'arrivée  a mis en évidence  des remontées de l'interface 
couche 2 - couche 3 de part  et  d'autre de 1'OBS 3 qui ne peuvent être prises en compte 
par  la modélisation 1D. Par contre,  dans  la mesure où les rais correspondant aux 
ondes P3  et S3  se propagent latéralement  dans la  même partie du modèle pour une 
distance source-récepteur donnée, la valeur relative de la vitesse des ondes P et des 
ondes S c'est-à-dire du coefficient de Poisson est bien contrainte par les temps 
d'arrivée relatifs des  ondes P3 et 53 (et ce d'autant plus que la couche 3 étant épaisse 
et le gradient  dans cette couche étant faible,  les  ondes P3 et  53 sont observées sur une 
fourchette de distances élevée). 
Les  coefficients de Poisson dans la couche 3 est de 0,275 au sommet de  la  couche 3 et 
décroît jusqu'à 0,31 à la base de la croûte. Le gradient élevé  des vitesses S au sommet 
de la couche 3 a été modélisé pour produire les amplitudes élevées des ondes 
doublement converties S3  entre 15 et 25 km  de distance (Figure 4.24). Le coefficient 
de  Poisson  de 0,31 à la base de la croûte est principalement contraint  par les temps 
d'arrivée de la SmS pré-critique puisque les temps d'arrivée de  l'onde S3 sont masqués 
à grande distance par le premier multiple des  ondes P3  et  PmP  (Figure 4.24). I1 faut 
noter que les données ne montrent , , .  pas la présence d'une zone à faible vitesse pour les 
ondes S dans la couche 3 contrairement aux données interprétées  par Spudich & 
Orcutt (1980). 
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CE. Profondeur et structure du Moho 
La PmP est caractérisée par des amplitudes élevées entre 40 et 45 km  de distance, 
une  chute des amplitudes B -50 km  de distance et un deuxième haut d'amplitude 2 
-60 km de distance (Figure 4.25.a). Le premier pic d'amplitude pourrait correspondre 
imativement 5 la distance critique entre les ondes PmP et  Pn. Auquel cas, les 
amplitudes de la  PmP pr6-critiques seraient  très faibles. Le deuxième pic pourrait 
Stre due B une interférence constructive entre la PmP  et  la Pn (Figure 4.29). 
Le Moho est  situé B 16,5 km de  profondeur. Il est constitué par une zone de transition 
00 mhtres d'hpaisseur entre  une vitesse de 7,5 et $,3 k d s .  Cette profondeur du 
Moho en  supposant exacte la  structure  crustale des vitesses Vp et V s  permet  une 
bonne correspondance des temps d'arrivée pour les ondes PmP et SmS (Figures 4.23 
et 4.24).  La zone de transition a kté modhlisée pour tenter de reproduire 
l'augmentation  très  rapide de l'amplitude de la PmP à -40 km de distance et Pes 
amplitudes inexistantes de la  PmP pré-critique (Spudieh & Orcutt, 1980; Mithal, 
1989) (Figure 4.29). L'analyse des amplitudes de l'onde SmS est limitée dans la 
mesure o h  elle interfere avec le premier multiple des ondes P et nous nous sommes ,~ 
limités B la modélisation de ses temps d'arrivée pré-critiques (Cf. paragraphe 
précédent) (Figure 
-En supposant exacte notre interprétation de la distance critique PmP-Pn, la distance 
critique sur la section synthétique serait située B trop grande distance (-5 
(Figure 4.29). Cette distance critique dépend de la vitesse moyenne du milieu sus- 
jacent, de la profondeur du Moho et de la vitesse du milieu sous-jacent. La vitesse du 
milieu sus-jacent est contrainte par la modklisation des temps d'arrivke et des 
amplitudes des arrivées  crustales. Des vitesses plus faibles B la base de la couche 3 
seraient compatibles avec la modélisation des temps  d'arrivée (Cf. modélisation des 
temps  d'arrivée)  mais pas avec  celle  des amplitudes qui tendent B Stre un peu sous- 
évaluées. La profondeur  du Moho semble bien contrainte  par les temps d'arrivke de la 
PmP. Par conséquent, cela impliquerait que Pa vitesse au toit du manteau  supérieur 
est  supérieure à 8,3 k d s .  Cette interprétation  reste cependant assez hypothétique 
dans  la  mesure oh la Pn n'est  pas observée de façon indiscutable. 
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Figure 4.29. Comparaison entre l'onde PmP observée et calculée 
(a) Données  de la composante verticale de 1'OBS 3. Une déconvolution causale et un 
filtrage FK ont été appliqués à la section  observée si bien  que les amplitudes  vraies ne 
sont pas restituées. La ligne pointillé indique notre interprétation de la Pn. (b) 
Sismogrammes synthétiques calculés pour le  modèle  de lasfigure 4.21.a. 
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5.1. Introduction. 
Nous pr6sentons dans ce chapitre  la  structure profonde du plateau de Rerguelen- 
Heard à partir de l'interprétation des profils 1 et 2 (ce dernier se limitant à 
l'enregistrement de 1'OBS 4) de la campagne KeOBS. Nous présentons dans une 
première partie les données et une interpr4tation qualitative des arrivées sismiques. 
Dans une deuxième partie, nous prksentons les résultats de la modélisation des temps 
d'arrivée du profil 1 à l'issue de laquelle  un modèle  2D  de la structure sera présente. 
Seuls les résultats  finaux de cette modélisation seront  présentés  dans la mesure ob 
cette étude a été effectuée par Cbarvis et al. (1995). Finalement, nous completons la 
modélisation des temps d'arrivke par une modélisation des amplitudes. Cette 
modélisa-tion a surtout été consacrée aux arrivées sedimentaires, du socle et du 
sommet de la croQte inférieure dans  la mesure où la qualité des enregistrements et les 
caractkristiques des donn6es ne permettaient pas une modélisation detaillee des 
arrivkes issues de la structure profonde (PmP, Pn). En complément de la modélisation 
du profil 1, nous présentons egalement une section synthétique calculée pour la 
totalité des enregistrements de l'OBS 4 du profil 2. 
5.2. halyse qualitative des donnbes du pllateau de erpelen-Heard. 
La localisation  des  profils 1 et 2 de la campagne KeOBS et la position  des OBS le  long 
de  ces profils sont rappelées sur la figure 5.1. 
Les enregistrements des OBS du profil 1 et 2 sont  présentés sur la Figure 5.2. La 
profondeur d'eau sous ces OBS est d'environ 500-700 mètres si bien que le premier 
multiple de  l'onde dans  l'eau (correspondant à un aller-retour  dans %a tranche d'eau) 
est observé approximativement 1 seconde après la première arrivée. Cela cr6e des 
interférences entre ce multiple des premières arrivées crustales e t  les ondes 
enregistrées en  seconde arrivée  telles que la PmP nuisant B l'interprétation des ces 
dernières.  D'autre part, le rapport  signal  sur bruit  n'est  généralement  pas très bon 
(Figure 5.2.e par exemple où du bruit basse fréquence masque partiellement les 
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Figure 5.1. Position des OBS le long des profils (1,Z) du  bassin de Kerguelen- 
Heard 
Les arrivées typiquement sédimentaires sont identifiées par  une onde  réfléchie (Prse) 
et une onde réfractée (Pse) enregistrée en seconde arrivée sur  certains OBSs (Figure 
5.2). Une arrivée (Pucl) est ensuite observée approximativement entre 4 et 10 km de 
distance. Cette  arrivée est assez rectiligne, suggérant un  gradient relativement faible 
dans  la couche (ucl)  et  sa vitesse apparente  est assez variable d'un OBS à l'autre 
(Comparer l'enregistrement de  1'OBS 1 et des autres OBS sur  la figure 5.2). A ce stade 
de l'interprétation  il  n'est  pas possible d'affirmer si cette arrivée  est relative à une 
couche sédimentaire ou à une arrivée du  socle basaltique. A des  distances variant 
entre 7 et 10  km, l'amplitude de cette onde  décroît fortement suggérant la présence 
d'une zone à faible vitesse (lvz) sous la couche dans laquelle elle  se propage. Cette 
zone à faible vitesse n'apparaît  pas de  façon très marquée sur  les OBS du profil 1 mais 
devient évidente sur  la section enregistrée par 1'OBS 4 du profil 2 sans doute en raison 
de son épaississement dans cette partie du bassin (Figure 5.2.f et Figure 5.3). 
Les arrivées réfractées sous cette zone à faible vitesse (Puc2) ont une courbure très 
marquée avec  des amplitudes élevées suggérant une couche à fort  gradient (uc2) qui 
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peut  interprétée comme le socle basaltique.  Cette  arrivée 'se raccorde' à des 
distances d'environ 15-20 km aux arrivées de la  croûte  inférieure sans  rupture de 
pente des hodochrones suggkrant une  transition progressive entre le  socle basaltique 
et  la c ro~ te  infhrieure (Figure 5.2). 
Des  secondes arrivées notées Pruc2 peuvent être  interprétées comme les branches 
post-critiques de l'onde réfléchie sur l'interface entre  la couche ucl et lvz ou le couche 
lvz et uc2. 
La croûte inférieure est indiquée par une  arrivée de plus faible amplitude (Plc) que 
l'on peut  suivre  en première arrivée sur plus de 120 km avec un aspect relativement 
linéaire. Les caract6ristiques de cette onde indiquent que la croûte inf4rieure est 
constituée par une couche épaisse avec un gradient vertical de vitesse plus faible que 
dans le socle sus-jacent. Cette arrivée est  d'autre  part caractérisée sur plusieurs OBS 
par des arrivées sismiques (Pr), recoupant l'arrivée Plc, pouvant correspondre soit à 
des branches d'ondes réfléchies sur des subdivisions crustales séparant deux milieux 
ayant des vitesses proches (auquel cas la couche LC serait constitu6e par plusieurs 
subdivisions dont nous ne tiendrons pas compte dans cette description) soit B des 
ondes se rkfléchissant sur des structures tectoniques (plans de faille?)  internes à la 
couche comparables a m  réflecteurs flottants deerits par Zelt & Forsyth (1994) (Figure 
5.2.f 1. 
L'onde PmP, réfléchie sur le Moho, est  très faiblement discernable sauf sur 1'OBS 5 
située la plus au nord oia elle a une amplitude très forte  apparaissant  brutalement B 
70 km  de distance malgré le faible rapport signal sur bruit. Dans la mesure o h  cette 
arrivée est  marginale  sur ce profil 1, nous avons appliqué le filtrage matriciel à une 
section centrée sur la PmP et son premier multiple pour améliorer le rapport signal 
sur  bruit (Figure 5.4). Ce traitement a permis d'identifier en seconde arrivée une 
arrivke de  faible amplitude que nous interpretons comme  le premier multiple de l'onde 
Pn (Pnl), la premihre arrivhe Pn n'ayant  pu  8tre identifiée. Sur l'ensemble de la 
section, l'amplitude du premier multiple est légèrement supérieure à l'amplitude de la 
première arrivée  justifiant le fait que la  Pn  n'est observée que sur le premier multiple. 
Sur l'enregistrement de 1'OBS 3, pour les distances source-récepteur positives,  la PmP 
pré-critique est également observée. Sur l'enregistrement de I'OBS 2, l'arriv6e PmlP 
est interprétée comme une réflexion sur un réflecteur profond dans le manteau 
supérieur. 
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Figure 5.3. Détail de la  section  sismique enregistrée par I'OBS 4 du profil 2 
Détail  de la section sismique enregistrée par I'OBS 4 du profil 2 centré sur les  arrivées 
du  socle basaltique. La présence d'une couche à faible vitesse est clairement mis en 
évidence par  le délai en temps entre l'onde Pucl  et l'onde Puc2. Noter  la courbure et 
les amplitudes plus élevées de l'arrivée Puc2 comparativement à l'arrivée Pucl 
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Figure 5.4.(a-b). Détail de la section enregistrke par I'OBS 5 du profil 1 
Détail de la section enregistrée  par I'OBS 5 du profil 1 centrée sur la PmP et son 
premier multiple. Un filtre  Buttenvorth  entre 8 et 15 Hz a été appliqué aux sections a 
et b. La  section a est  traitée avec un filtre FK et la section b avec le filtrage matriciel 
(moyenne en  distance appliquée sur 4 traces et moyenne en fréquence appliquée avec 
un exposant de 32 pour la fonction de Hanning). La flèche indique une arrivée 
interprétée comme le premier multiple de la Pn. 
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5.3. Inversion des temps d'arrivée.  Modèle de  vitesse 2D du plateau de 
Kerguelen-Heard. 
Cette modélisation est décrite en détail dans Charvis et al. (1995) et  nous ne 
présentons  dans ce paragraphe que les résultats finaux. Le  modèle final  est constitué 
par 7 couches (Figure 5.5): la  tranche  d'eau, 2 couches typiquement sédimentaires, la 
couche ucl, la couche uc2, la croûte inférieure et le manteau supérieur La 
correspondance entre les temps d'arrivée observés et calculés est montrée sur la 
Figure 5.6 et synthétisés sur  la Table 5.1. La première couche  correspond à la tranche 
d'eau. La couverture sédimentaire est constituée par une première couche de -1 km 
d'épaisseur. Les vitesses  dans  cette couche ne sont  contraintes par aucune  arrivée 
réfractée sur nos données et les vitesses ont été furées entre 1,65 et  1,71 k d s  d'après 
les résultats de l'analyse de données de  bouée perdues (Munschy & Schlich,  1987). La 
deuxième couche sédimentaire, dont les propriétés sont contraintes par les arrivées 
Prse  et Pse, a une vitesse moyenne comprise entre 2,35 et 2,60 km/s et s'épaissit vers 
le nord du.profil (épaisseur maximale -1 km). 
La  couche, dans laquelle est réfractée l'arrivée Pucl, a des vitesses comprises entre 
3,74 k d s  et 4,60 k d s  au sommet de la couche et  entre 4,OO k d s  et 4,70 k d s  à la 
base de la couche. L'épaisseur de cette couche est comprise entre 2,2 km et 2,7 km. 
La  couche à faible vitesse n'a  pas été incorporée au modèle  lors  de  la  modélisation des 
temps d'arrivée car l'analyse des temps d'arrivée ne permet pas d'estimer ses 
caractéristiques. La base du socle, dans laquelle est réfractée l'onde Puc2, est 
modélisée  avec un gradient de vitesse élevé de l'ordre de 0,3-0,4 s-1. Les vitesses à la 
base du socle sont comprises entre 5,60 et 6,05 M s .  
L'interface socle-croûte inférieure, la vitesse au sommet de la croûte inférieure et le 
gradient vertical de vitesse moyen dans la croûte inférieure ont été calculés 
simultanément durant l'inversion des temps d'arrivée de l'arrivée Plc. 
La profondeur de l'interface socle-croûte inférieure est difficile à estimer avec 
précision en utilisant  la  seule information des temps d'arrivée  dans  la  mesure où le 
point de brisure entre les arrivées Puc2 et Plc n'est pas bien marqué sur les données. 
La profondeur calculée par l'inversion des temps d'arrivée de l'onde Plc dépend 
fortement de l'interprétation de l'utilisateur de la position de ce point de brisure 
(correspondant à l'intersection entre les hodochrones décrivant les arrivées Puc2 et 
Plc2). La profondeur de l'interface socle-croûte inférieure varie entre 5,8 km au sud et 
7,4  km au nord du profil et les vitesses au sommet de la croûte inférieure  varient 
entre 6,551 k d s  et 6,62 k d s .  L'interface socle-croûte inférieure est constituée par  un 
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fort  contraste de vitesse entre des valeurs de 5,60-6,05 k d s  et 6,55-6,62 k d s .  Le 
contraste de vitesse B l'interface semble fort  par  rapport à l'interprétation  qualitative 
des sections qui suggérait une transition progressive entre le socle et  la croate 
infgrieure et sera rediscute lors de la modélisation des amplitudes. D'autre  part, il 
faut noter que la correspondance entre les temps  d'arrivée observés et calculés de 
l'onde Pruc2 n'a pu titre réaliske correctement, ce qui suggère une interprétation 
qualitative erronée de cette onde. 
Table 5.1. Synt.h&se de l'inversion des temps d'arriv4e 
Voir texte pour l'identification des ondes.  NTobs: nombre de temps d'arrivée observés 
utilisés durant l'inversion; RMS: écart quadratique moyen; x2: Valeur du Chiz. 
L'inversion a  été  réalis& avec un amortissement égal A 1. L'incertitude a priori sur les 
vitesses du modèle étaient de 0,1 M s  et celle sur les profondeurs de 0,5 km  (Charvis 
et al., 1995). 
Une analyse de l'incertitude du gradient vertical de vitesse dans la croûte inférieure  a 
été effectuée dans  la  mesure o h  la valeur des vitesses atteintes à la base de la croate 
dépend de  ce paramhtre  (Figure 5.7). L'approche méthodologique pour realiser  cette 
analyse est décrite en détail au chapitre 3.4. Le gradient vertical calcule lors de 
l'inversion des temps d'arrivée de l'onde Plc (TRMS = 0,665 et x2 = l,42)  est de 0,054s- 
1. En réitérant l'inversion des temps d'arrivée pour différentes valeurs de. gradient, 
une gamme de valeurs comprises entre 0,054 et 0,067 s-1 permet une correspondance 
raisonnable  ntre  les  temps  d'arrivée  calculés  et observés. La meilleure 
correspondance est obtenue pour une valeur de 0,058 s-1. 
Figure 5.5. Modèle de vitesse du profil 1 
Modèle final obtenu par modélisation 2D des temps d'arrivée du  profil 1 (Charvis  et 
al., 1995) (page suivante). 
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Figure 5.6.(a-f). Résultat du tracé de rais dans le modèle final 
(a) Tracé de rais pour les 5 OB5 du profil 1 dans le modèle de la figure 5.4. (b) 
Comparaison entre  les temps d'arrivée observés (tirés  verticaux) et calculés (droites) 
pour 1'OBS 1 du profil 1. La hauteur des tirés représente le double de l'incertitude 
attribuée au temps  d'arrivée observé. c.1: Pse; d.1: Pucl; d.2: Pruc2; e.1:  Puc2;  e. 1: Plc; 
h: PmlP. (c) idem que b  pour I'OBS 2. (d) Idem que b pour 1'OBS 3. f.2: PmP;  (e) Idem 
que b pour 1'OBS 4; (f) Idem que b pour 1'OBS 5 (Charvis et al., 1995). 
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Figure 5.7. Analyse d'incertitude 
Analyse de l'incertitude sur  la mesure du gradient vertical dans  la croûte inférieure à 
partir de la modélisation des temps d'arrivée de l'onde Plc. Le gradient calculé durant 
l'inversion est de 0,054 s-1  et l'incertitude sur la mesure  est estimée 8 0,006 s-1. Une 
incertitude de -+1 km sur la profondeur  du Moho correspond à l'incertitude  du  gradient 
vertical de vitesse dans  la croûte inférieure (Charvis et al.,  1995). 
Lors de la modélisation de l'amplitude de l'onde Plc en fonction de la  distance, le 
meilleur compromis entre le gradient de vitesse e t  l'atténuation dans la croûte 
inférieure a été  obtenu pour une  valeur de gradient de 0,054 s - 1  et  un facteur de 
qualité de 400 dans la croûte inférieure (Figure 5.8). Lors de la suite de la 
modélisation, un  gradient de 0,054 s - 1  dans la croûte inférieure a été utilisé. La 
profondeur du Moho est  entre  21  et 25 km de  profondeur à partir de l'inversion des 
temps d'arrivée de l'onde PmP  sur les sections  de 1'OBS 3 et de  1'OBS 5 et de l'onde 
Pnw. Une variation de 5-1 km sur  la profondeur du Moho correspond à une incertitude 
sur  le  gradient  dans  la croûte inférieure de 50,006 s-1.  Les vitesses à la base de la 
croûte inférieure (au-dessus du  IYloho) sont d'environ 7,40 M s .  
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Figure 5.8. Msd6lisation de l'amplitude de l'onde Pic / la distance 
Le meilleur modèle est obtenu avec gr=0,054s-let Q=400 (1): grlc=0,029s-l, Qlc=lOOO; 
( 2 ) ~ 1 ~ = 0 , 0 4 6 ~ - ~ ,  Qlc=lOOO; (3) Qlc=0,054~-1> Qlc=lOOO; (4) grlc=0,054 s-1, Qlc=4OO; (5) 
grlc=O,O63s-l, Qlc=lOOO. grlc: gradient de vitesse dans la croûte inférieure; &IC: 
facteur de qualité pour les ondes P dans la croûte inférieure  (Charvis et al., 1995). 
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L'absence de Pn  sur ces sections (excepté sur  la section de 1'OBS 5) ne permet pas 
d'avoir une bonne contrainte  sur  la  structure du manteau  supérieur. Néanmoins, 
l'amplitude faible des PmP et l'absence de Pn (excepté sur  la section de I'OBS 5) 
suggèrent une vitesse et  un gradient de vitesse faible au toit du  manteau  supérieur. 
Ces propriétés du manteau supérieur avaient déjà été mises en évidence sous 
l'archipel de Kerguelen (Recq & Charvis, 1987). 
5.4. Modélisation ID des amplitudes. 
Cette modélisation a  été effectuée pour les sections enregistrées  par les OBS 1 et 2 du 
profil 1 et pour 1'OBS 4 du profil 2. Pour les OBS 1 et 2 du profil 1, cette modélisation 
est limitée aux arrivées sédimentaires, du socle et  du toit de la croûte inférieure 
contraignant la  structure  jusqu'à 15 km de profondeur. Dans le cas de 1'OBS 4 du 
profil 2, la modélisation a été  étendue à la totalité de la  structure crustale pour 
compléter la modélisation à l'échelle de toute  la croûte effectuée sur le profil 1. Nous 
avons évidemment été obligés  de supposer que le structure  crustale le  long  du  profil 2 
est approximativement 1D (4 OBS n'ayant  pas fonctionné sur ce profil). 
Les lois de vitesse en fonction de la profondeur déduite de la modélisation par 
sismogrammes synthétiques pour les OBS 1 et 2 du profil 1 et pour 1'OBS 4 du profil 2 
sont  représentées sur  la figure 5.9 et sont reportées dans les tables 5.2, 5.3 et 5.4. Les 
sismogrammes synthétiques  correspondant  sont  représentés sur les figures 5.10 (K1 
OBS l), 5.11 (K1 OBS 2) et 5.13 (K2  OBS 4) et les courbes d'amplitude maximales en 
fonction  de la distance  sont  représentées sur la  figure 5.14.  Un détail de la section 
enregistrée  par 1'OBS 2 du profil 4 avec les temps d'arrivée calculés dans le  modèle de 
la figure 5.9.d superposés aux données permet de détailler l'ensemble des ondes 
identifiées (Prse, Prucl,  Pucl, Prlvz, Pruc2, Puc2, Prlc, Plc) (Figure 5.11). 
Trois modifications principales ont été apportées au modèle déduit de l'analyse  des 
temps d'arrivée à partir de l'analyse des amplitudes. Une couche à faible vitesse lvz a 
été  introduite sous la couche dans laquelle se  réfracte l'onde Pucl. Les vitesses dans  la 
lvz sont peu contraintes.  D'un point de vue des temps d'arrivée, il y  a un compromis 
entre  la vitesse  dans la couche à faible  vitesse et son épaisseur.  D'autre  part,  les 
amplitudes de l'onde Pruc2,  qui  fourniraient  une  contrainte sur le contraste de vitesse 
à l'interface lvz-uc2, sont difficilement utilisables car cette onde est  très proche (en 
temps) de l'onde Puc2. Des vitesses de 2,50, 2,50, 3,80 et 4,OO k d s  ont  été  utilisées 
respectivement pour I'OBS 1 du profil 1, pour I'OBS 2 du profil 1 (distances positives 
et négatives) et pour 1'OBS 4 du profil 2. Le gradient de vitesse  dans la couche dans 
laquelle se réfracte l'onde Puc2 (0,48; 0,40; 0,49; 0,57 s-1 respectivement pour 1'OBS 1 
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Table 5 
Profondeur Vp Vs (€rm/s) (Densité) 
L. 
Table 5.3. Mod& de vitesse ID obtenu pour l'8BS 2 du profil 1 (distances >O) 
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Profondeur 
(kds )  ( k m )  
(Densité) Vs (km/s) Vp 
1,17 1,40 2,43 1,20 
1,20 0,98 1,70 1,20 
1,20 0,95 1,65 0,57 
1,00 0,oo 1,46 0,57 
1,00 0,oo 1,46 0,oo 
1,60 
1.89  2.49  4.32  2.50 
1,76  2,31 4,OO 1,65 
1,17  1,41 2,44 
I 2.50 I 3.80 I 2.19 1 1.69 I 
3,OO 
4,70 3,OO 
1,69 2,19 3,80 
2,75 3,78 6,55 6,50 
2,74 3,69 6,40 6,50 
1,92 2,71 
21,37 7,42 4,28 3,06 
21.37  7.87  3.23  4.54 
9,lO 2,79 3,87 6,70 
I 25.00 I 8.10 I 4.67 I 3,32 I 
Table 5.4. Modèle  de vitesse 1D obtenu pour 1'OBS 2 du  profil 1 (distances <O) 
Profondeur 
1.00 0.00 1.46 0,oo 
( k d s )  (km) 
(Densit4 Vs (km/s) , Vp 
0,57 
0.57 
0,oo 1 1,oo 1,46 
0.95 I 1.20 1.65 
1,50 I 2,43  1, 0 I 1,17 
2.00 I 2.44 1.41 I 1.17 
I 2.00 I 4.60 I 2.65 I 2-00 
2,80 
1,91 2,54 4,40 4,40 
1,76 2,30 4,OO 2,80 
2,08 2,80 4,85 
7,OO 6,70 2,79 
8,lO 6,80 3,92 2,79 
7,22 4,16 2,98 
22,37 
3,32 4,67 8,lO 25,OO 
3,23 4,54 - 7,87 
Table 5.5. Modèle  de vitesse ID obtenu  pour  I'OBS 4 du  profil 2 
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du profil 1, pour 1'OBS 2 du profil 1 (distances positives et négatives) et pour 1'OBS 4 
du profil 2). a  été augmenté en augmentant  la vitesse à la base  de cette couche (entre 
6,48 et 6,55 k d s  pour les trois OBSs). Cette au,mentation du gradient a été 
introduite pour pouvoir modéliser la courbure de l'arrivée Pue2 et l'augmentation 
progressive de l'amplitude jusqu'à la 'jonction' sans discontinuité de vitesse apparente 
entre  l'arrivée Puc2 et Plc (Figure 5.12 et 5.14). Cette augmentation des vitesses à la 
base du socle induit  un approfondissement de l'interface socle-croûte infkrieure pour 
permettre de modéliser  correctement  en  distance  le  maximum de la courbe 
d'amplitude maximale à la distance critique Puc2-Plc et les temps  d'arrivée de l'onde 
réfractke dans la crocte inferieure. Les vitesses au toit de la croûte inférieure n'ont 
pas été significativement modifiées dans la mesure 06 elles 6taient déjà bien 
contraintes par les temps d'arrivée. 
La  loi  de vitesse 1D en fonction  de la profondeur  de  l'OBS 4 du profil 2 a été calculée 
jusqu'au  manteau  supérieur pour compléter l'ktude de Charvis et  al. (1995) sur le 
profil 1 (Figure 5.15). De fqon comparable aux résultats du profil 1, le Moho est situé 
à une profondeur estimée à 22,40 km (cette mesure ne peux tenir compte de la 
présence éventuelle du pendage du Moho) (Figure 5.15). La vitesse apparente à la 
base de la croûte est de 7,22 k d s .  La comparaison entre les sismogrammes 
synthétiques et les données pour des distances comprises entre 0 et 130 km est 
montrée sur la figure 5.15. L'arrivke sismique notée Pr sur  la figure 5.1.f n'a pas été 
modélisée et  la croûte inférieure  est dkfinie par une  augmentation  linéaire de la 
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Figure 5.9. Lois de vitesse 1D pour des OBS des profils 1 et 2 
Comparaison entre  les lois  de vitesse 1D en fonction  de la profondeur pour les OBS 1 
(a)  et 2 du profil l (b  et  c) et pour 1'OBS 4 du  profd 2 (d) déduites de la modélisation des 
temps  d'arrivée (traits continus) et des amplitudes  par sismopammes synthétiques 
utilisant  la méthode de la réflectivité (traits pointillés). Une couche à faible vitesse 
dans le socle a été  ajoutée lors de la modélisation des amplitudes.  D'autre part, le 
gradient de vitesse a été augmenté à la base du socle si bien que les vitesses à la base 
du socle sont  plus élevées que celle obtenues à partir de la modélisation des temps 
d'arrivée. L'interface socle-croûte inférieure est maintenant représentée par une 
discontinuité de vitesse  très  faible  et  une  discontinuité de gradient  forte. 
L'augmentation des vitesses à la base du socle a  induit un approfondissement de 
l'interface socle-croûte inférieure pour maintenir la correspondance entre les temps 
d'arrivée observés et calculés de l'onde réfractée dans la croûte inférieure. 
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Figure 5.10. Sisrnogrammes synthétiques pour I'OBS 1 du profil 1 
Comparaison entre  la section  observée (a)  et calculée (b) pour I'OBS 1 du profil 1. La 
section synthétique et les courbes  de temps  d'arrivée superposées ont été calculées 
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Figure 5.11 Sisrnogrammes synthétiques pour l'OBS 2 du profil 1 
Comparaison entre  la section  observée (a) et calculée (b) pour 1'OBS 2 du  profil 1. La 
section synthétique et les  courbes  de temps  d'arrivée  superposées  ont  été calculées 
dans le modèle (trait pointillé) de la figure 5.9.b. (1) Pucl;  (2) Puc2; (3) Plc 
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Figure 5.12. Tracé de rai pour 1'OBS 4 du profil 2 
Détail de la section enregistrée par 1'OBS 4 du profil 2. Les courbes de temps 
d'arrivée  calculés  dans  le modèle de la figure 5.9.d (trait pointillé) sont superposées 
aux données et  les réflexions à incidence verticale sur chaque discontinuité  identifiée 
sont  indiquées  (Prse, Prucl, Prlva, Pruc2, Prlc). 
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Figure 5.13. Sisrnogrammes synthétiques pour 1'OBS 4 du profil 2 
Comparaison entre  la section  observée (a)  et calculée (b) pour 1'OBS 4 du  profil 2. La 
section synthétique et les courbes  de temps  d'arrivée superposées ont été calculées 
dans le modèle (trait pointillé) de la figure 5.9.c. (1) Pucl; (2) Puc2; (3) Plc 
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Figure 5-14 Courbes  d'amplitude en fonction de la distance 
Comparaison entre les courbes observées et calculées d'amplitude  en fonction de la 
distance pour 1'OBS 1 du profil 1 (a), 1'OBS 2 du  profil 1 (b et c) e t  1'OBS 4 du profil 2 
(d). L'amplitude  maximale est mesurée  dans  une  fenêtre  centrée sur les ondes Pw, 
Prse,  Prucl,  Pucl, Pmc2, Puc2, Prlc  et Plc. 
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T - Distance / 6.5 (s)  
Figure 5.15. Sisrnogrammes  synthétiques  pour I'OBS 4 du profil 2 
Comparaison entre  la section  observée (a) et calculée (b) pour 1'013s 4 du  profil 2 entre 
O et 120 km  de distance. Toutes les arrivées réfractées dans la croûte, la  PrnP et  la  Pn 
sont calculées sur la section synthétique. (cl Loi de vitesse ID en fonction de la 
profondeur dans laquelle la section synthétique  a  été  calculée.(l) Pucl; (2) Puc2; (3) 
Plc 
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Aprks avoir présenté la structure profonde de la croiite  océanique  du bassin d'Enderby 
et du domaine nord du plateau de Kerguelen .9 nous présentons les résultats obtenus 
sur le domaine sud (bassin de Raggatt). Les donnees enregistrées sur les profils du 
bassin de Raggatt sont sans aucun doute les plus riches  de la campagne KeOBS et  ont 
motivé une étude plus détaillées que les autres profils. Une synthkse des résultats et 
des interprétations  sur le bassin de Raggatt est présentée dans  un article sous-presse 
à Geology fourni en annexe 1. 
Dans les paragraphes suivants, nous presentom une description qualitative des 
données détaillée pour faciliter la lecture des résultats des modélisations ultérieures. 
Celles-ci comprennent la modélisation 2D des temps d'arrivée pour définir un modkle 
des grandes lignes de  la structure profonde du bassin de Raggatt. Ces grandes lignes 
sont utilisées comme point de départ de la modélisation par sismogrammes 
synthétiques. Celle-ci est divisée en deux parties; dans une première partie, la 
modélisation  des arrivées sédimentaires, du socle basaltique et du sommet de la croûte 
inferieure est effectuée.  L'objectif principale de cette modélisation est de mesurer de 
façon plus précise la loi de vitesse dans  la  partie extrusive du bassin de Raggatt 
estimée  seulement de façon grossière lors de la modklisation des temps d'arrivée. 
Cette étude permettra egalemen-t de confronter les résultats obtenus 21 partie de 
l'analyse des donnees de sismique grand-angle et les interpretations des données de 
1 sismique multitrace sur le bassin de Raggatt (profil RS02 24 de la campagne RN Rig 
Seismic 2). 
Dans une deuxième partie, nous proposerons une &de de la base de la croûte 
inférieure, de la transition crofite-manteau et  du toit du manteau  supérieur.  Cette 
étude détaillée est motivée par la qualité des enregistrements des signaux s'étant 
propagés dans  la  structure profonde et s'inscrit directement dans le cadre des objectifs 
principaux de la campagne KeOBS. 
Les paragraphes  suivants du chapitre 6 sont rédigés en anglais car ils constituent le 
corps d'un article en préparation à soumettre pour publication. Les principaux 
résultats seront rappelés (en français) en introduction du chapitre 9 présentant 
l'interprétation de  ces résultats. 
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6.2. Qualitative  description of the data and phase nomenclature. 
Before presenting the travel time and amplitude analysis, it is instructive t o  examine 
qualitatively the record sections from  profiles 4 and 5 t o  define the main units of the 
structure and the nomenclature used t o  describe the phases identified. Location of 
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Figure 6.1. Location of lines 4 and 5 in the Ilaggatt basin 
Record  sections from each instrument of the profiles 4 and 5 are respectively plotted in 
Figure 6.2 and 6.3. 
We describe in detail  the record  section  from OBS 5 of line 4 (Fig 6.2.a). This section 
exhibits reflections and refractions from the  entire  crust and the upper mantle and is 
probably the most representative of the deep structure of the Raggatt  Basin. In the 
following, we use the same nomenclature applied in Operto & Charvis (1995) except 
that basement is labelled uc (upper crust) instead of bb (basaltic basement). 
The sedimentary arrivals recorded as  first  arrivals approximately  between 3 and 5 km 
are not apparent  at  this scale. The  multicyclic reflection Pruc (not indicated on the 
figure) marks the top of the basement (B). The phase PUC, refracted in  the  basement 
is  observed from 5 to  30 km with  velocity increasing gradually with distance and with 
high amplitude. The Plc wave refracted in the lower crust is recorded both as  first and 
second arrival from 30 km t o  160 km with an apparent velocity of 6.65 k d s .  The 
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persistence of Plc energy to large offsets (up t o  160 km) as well as its weak amplitude 
indicate a low-velocity gradient in the thick lower crust. 
The crossover  between these -two phases is outlined by an amplitude  maximum located 
at 30 km of distance and probably generated by a triplication of the travel time curve 
at  the interface between basement and lower crust. This maximum is followed  beyond 
this point by the  sharp decrease of the amplitude of Plc  wave. 
A notable feature of this section is the  strong PmP  phase  (reflection from Moho) 
recorded  both at pre- and post-critical distances across 40-150 km and should  provide 
important constraints on the deep structure of RB. This phase is characterized by long 
wavetrain near critical distance (-65 km) where it reaches its maximwn amplitude. At 
distances greater than 90 k m ,  PmP is characterized by a pronounced attenuation of its 
amplitude. Moreover, at  these offsets, PmP is discontinuous and characterized by a 
complex series of sub-parallel reflection branches with an asymptotic velocity of -6,7 
km/s suggesting geologic complexities in  the  lowemost  crust. 
Across distances of 40-85 km, several clear, though weak, coherent reflections (Prl) 
and (Pr) are located in  time between Pl@ and PmP wave providing evidence for a 
reflective  layered  zone (RZ) between the base of lower crust  marked by Plc  wave and 
Moho marked by PmP wave. We labelled Pr1  the wave we interpret as the reflection 
from top of RZ as it becomes asymptotic t o  the  PmP branch a t  post-critical distances. 
The presence of Prl, although weak, suggests that the top boundary of F U  is a  first- 
order discontinuity. At post-critical distances, discontinuous character of PmP can be 
attributed to  destructive interference effects between PmP and Pr branches. Phase 
labelled Pmu indicates probably a  short-path multiple in RZ. 
Apparent velocity of Plc  wave and asymptotic velocity sf post-critical PmP wave are 
reasonably similar (-6,7 km/s) causing a  travel  time gap between these two segments 
(indicated by the  PmP and Plc arrows at 145 km of distance on figure 6.1.a). This 
observation is important considering the scope of this  study because this travel time 
gap indicates that average lower crustal velocity in RZ cannot significantly exceed 
velocity at  the base of LC. 
A strong  Pn wave, refracted in  the upper mantle, is observed at  offsets exceeding 65 
km (related to  the PmP-Pn cusp) up t o  125 km with an  apparent velocity of 8.6 k d s .  
The phases Puc and Plc are observed on each OBS of the line 4 and exhibit similar 
travel  time and amplitude  patterns suggesting that most of the  crustal  structure is 
rather homogeneous  along the Raggatt Basin in the NNW-SSE directions at the scale 






















































































The number and the amplitude of observed Pr waves increase from OBS 5 t o  OBS 2 
(from north t o  south) of line 4 suggesting an increase of thickness and/or reflectivity 
of RZ towards the south of the Raggatt Basin (Figure 6.2.(a-d)). This suggests that RZ 
is highly laterally heterogeneous.  Thickening of RZ towards the  south is also outlined 
by the increase of the travel time gap between Plc and PmP at 130 km of distance as 
compared t o  the  travel  time gap observed on OBS 5 section (see travel time gap 
between arrows at  -130 km of distances, Figure 6.2.b). Moreover, the increase of 
lowermost crust and Moho reflectivity from OBS 5 to  OBS 4 are also illustrated on 
figures 6.5 and 6.6. On Figures 6.5.d and 6.6.d, PmP wave,  possible sub-parallel post- 
critical reflection branches  and first  PmP multiple were separated from the  other 
waves and noise of the raw section using  spectral  matrix  filtering  (see  chapter 4.2) 
after  a hyperbolic static  travel time shift of the  PmP wave (Figures 6.5.b and 6.6.b). 
The band of energy separated on OBS 4 section is .clearly broader than on OBS 5 
section. Moreover, PmP amplitude distribution is more subdued with respect t o  
distance on OBS 4 section than on OBS 5 section (Figure 6.4). The homogenization of 
the  transmitted wavefield  across RZ on OBS 4 section  with respect to  distance may be 
due t o  an increasing number of layers in RZ and/or thinner layering in RZ resulting in 
increasing  short  path  multiples and/or scattering of the seismic wavefield in RZ 
(Figure 6.4). 
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Figure 6.4. PmP amplitude-distance curves 
Comparison between the  PmP amplitude-distance curves  from OBS 5 and 4 for  profile 
4. Note the more subdued pattern with respect to  distance of the OBS 4 curve. 
On OBS 4 section, accurate identification of PmP is particularly equivocal as two 
parallel reflections with similar amplitudes and  delayed by -0.2 s are recorded. Both 
on OBS 4 and OBS 5 sections, the  particular Pr wave  pointed out by the arrow at pre- 
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critical distances on Figures 6.2.a and 6.2.b and arriving from near the base of RZ has 
a higher amplitude than other reflections from RZ and could delineate a  systematic 
more  pronounced  velocity step  in RZ. 
Pn wave is also  observed with an  apparent velocity of 8.6 k d s .  A phase  parallel t o  
the  Pn is recorded  with a delay of -O,$ S. Possible thickening of RZ towards  the  south 
could  correspond to  a dipping Moho interface t o  the south biasing Pn velocity towards 
higher velocity  if we assume that top of RZ is a  near-planar interface. Nevertheless, it 
will not be possible to check strictly this assumption as line 4 is not properly reversed 
(see  following description). 
On OBS 3 section, similar pre-critical and critical PmP are observed as well as  the  Pn 
with the same apparent velocity than for OBSs 5 and 4 (Figure 6.2.c). Amplitudes of 
pre-critical Pr waves look higher than for OBS 4 and 5 sections. We notice that  Pr 
reflections are well  observed  for  waves propagating northward across Raggatt Basin 
(negative offsets) but are less evident for southward propagation (positive offsets). 
Unfortunately, OBS 2 records only data across distances of 0-54 km for waves 
propagating  northward  due t o  technical failures. Nevertheless, numerous coherent 
pre-critical Pr waves are clearly observed supporting an southward increase of 
reflectivity of FU (Figure 6.2.d). 
OBS 1 of line 4 record data only  across  0-20 km of distances precluding lower crustal 
and PmP  arrivals imaging due to  technical problems (Figure 6.2.e). 
At the scale of figures 6.2 and 6.3, OBSs of line 5 record similar phases from the 
basement (Puc) and from the lower crust (Plc) although these arrivals have more 
travel time relief related t o  complexity of the interfaces in  the E-W direction (roughly 
perpendicular to  the flank of the  plateau) (Figure 6.3). 
PmP phase is recorded on each OBS of line 5 although it varies drastically in 
character as compared t o  line 4. On line 5, PmP appears to  be a more continuous (in 
travel  time  and  amplitude), unicyclic phase  than for line 4. This PmP  character is 
probably  connected t o  the fact that  Pr phases are not observed in  the E-W direction 
except perhaps beneath OBS 3 at the crossing point with line 4. Moreover, absence of 
RZ for this line is outlined by the fact that post-critical PmP becomes asymptotic to  Plc 
wave at  these extended offsets (Figure 6.3.e). Pn wave  is  poorly  observed on line 5 and 
has also a different character than on line 4. On line 5, Pn is recorded on OBS 5 with 
an amplitude similar than for line 4 (Figure 6.3.a) and on OBS 2 with a weak 
amplitude (Figure 6.3.b). Its apparent velocity is 8.0 k d s  as  it was 8.6 k d s  for line 4. 
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Qualitative description of the phases from the lowermost part of the  crust, from the 
Moho and from the upper mantle suggested lateral heterogeneities of the deep 
structure  in  the NNW-SSE direction. Additionally, contrasting  character of lower 
crustal Pr, PmP and Pn arrivals between the NNW-SSE and E-W sections are 
probably the manifestation of strong azimuthal differences (i.e. anisotropy). 
It is important to note as well that no P-S converted waves can have been identified 
probably due t o  the relative subdued increase of velocity with respect t o  depth in  the 
sedimentary coverage.  Lack of converted  wave fixes unfortunately a  strong limitation 
in the petrological interpretation of the  crust beneath Raggatt basin. 
In the following chapter, we present the travel  time modeling of the profile 4 and 5 
which  will  provide a  yet very instructive 2D velocity  model of the deep structure of the 
RB. 
Figure 6.5.(a-e). PmP  separation using spectral matrix filtering (OBS 5-line 4) 
Successive steps of the processing are  illustrated:  (a) Raw record section. (b) Raw 
record section after hyperbolic static  shift correction of the PmP. (c) Separation of 
PmP  phase by projection of the raw data on the  first eigenvector of the spectral 
matrix. (d) PmP  phase  after hyperbolic static  shift correction to  recover true travel 
times. Note high-frequency reverberations just before PmP  multiple  (e) Noise  space 
constituted by the difference  between  sections of Figure 6.5.a and 6.5.d.  Note that  the 
separation is not complete at critical distances where the  PmP reaches its maximum 
amplitude. The  noise  space  mainly  contains Plc and Pn phases (next page). 
Figure 6.6.(a-e). PmP separation using spectral matrix filtering (OBS 5-line 4) 
Note the broadness of reflections from RZ and Moho compared t o  Figure 6.5 
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6.3. Travel time  inversisn. 2D model sf the deep structure sf  the 
IEeaggatt Basin. 
The final models (Figure 6.7) for lines 4 and 5 consist of 8 layers: -the water  layer, 
three  sedimentary layers including a low velocity  zone at  the base of the  sedimentary 
cover, the basement, the lower crust, the reflective zone RZ and the upper  mantle. 
These layers were modeled using the inversion of PO phases: Prse2 and Pse2 
corresponding t o  reflected and refracted waves  from the second sedimentary  layer of 
the models (Figure 6.9.d), Prech and Pech where ech indicates an en-echelon arrival 
recorded on some OBSs (Figure 6 . 9 . ~ ) ~  Pruc (reflection from basement) and PUG, PIC, 
Prl,  PmP and  Pn. 
The results of the inversion for the best fitting models are summarised in  the  table 
6.1. An example of ray tracing in model of line 4 illustrates strong constraints 
provided by travel time  analysis on the whole crustal  structure and  upper mantle 
velocity as well as  the good ray coverage (Figure 6.8).  The data from the  lines 4 and 5 
were inverted independently. Nevertheless, we  check that  the velocity-depth function 
for the lines 4 and 5 are similar (according to the uncertainty ofthe model parameters) 
at their intersection. 
The inversion of the  crustal phases (Pue and Plc) has been  very efficient for several 
reasons: first, each phase inverted is observed on each OBS of the profile as  the 
structure is rather homogeneous along the two directions. Furthermore,  the main 
phases do not intedere (except at the crossover  obviously) in time and space and so  the 
identification of the phases was without ambiguity and the travel time picking 
accurate. Consequently, a different numerical code can have been assigned t o  each 
wave (or ray group; see 4.2 in Zelt & Smith (1992)) identified related t o  each layer  in 
the model. 
The lower most part of the crust is obviously less well resolved by travel time 
modeling than  the upper crust because of the complexity and the heterogeneity of the 
structure (RZ), sometimes the lack of observations (Pr1 and Pn phases) and the 
difficulty t o  pick accurately the phases which interfere together (post-critical PmP 
with others reflections). Moreover, PmP of the OBS 5 of the profile 5 was not picked 
because it was indistinguishable from the phase interpreted as the Pn with an 
apparent velocity of 8.00 k d s  and some others discontinuous phases. This feature will 
Figure 6.7.(a-b). Best fitting velocity models across line 4 and 5 
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Figure 6.8. Ray tracing from OBS 5 for line 4 
(a): Ray diagram for model of figure 6.7.a from OBS 5 (profile 4). Note that ray 
coverage constraints the whole crust and  the upper mantle velocity. (b) Record section 
from OBS 5 for line 4 with  surimposed travel  time curves predicted by the velocity 
model of Figure 6.7.a.  See text for phase nomenclature. 
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be discussed extensively at the end of the  travel  time  analysis. Nevertheless, the 
inversion has generated a model  which  allows a satisfactory correspondence  between 
observed and computed travel  times (Cf. in  table 6.1 the RMS for the inversion of the 
phases Frl, PmP and Pn). 
Profile 4 
(without RZ) I I I I 





:s 4 and 5 
Phase: Wave  whose travel  times were inverted. 
Layer: Layers of the model perturbed  during the inversion. Indice z 
indicates that  the depth nodes of the layer were perturbed  and  the indice v 
indicates that  the velocity  nodes  were perturbed.  Sei:  sedimentary layer; 
UC: basement; LC: lower crust; RZ: reflective  zone; UN: upper  mantle. 
NTobs:  Number of observed travel times used during  the inversion. 
Nz:  Number of depth nodes  computed during the inversion 
Nv-sup:  Number of upper velocity  nodes  computed during  the inversion 
Nv-inf  Number of lower  velocity  nodes  computed uring  the inversion 
No It: Number of iterations performed to compute the best fitting model 
RMS: W S  misfit 
x2: Chi squared  value 
Note that two models, with  and without a reflective layered zone at  the base of 
the  crust (RZ), were tested 
Sedimentary cover. 
The sedimentary coverage consists of three layers. The velocities in the first 
sedimentary layer (1.7 k d s )  and in the third sedimentary layer (2.5 k d s )  which 
constitutes a low velocity zone at the base of the sedimentary cover are not  
constrained by travel  time modeling and were inferred from velocity log at  site 750 
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ODP Leg 120 (Fritsch et al., 1992,  pp.  901).  The  low-velocity  zone is pointed out by 
travel  time gap between an en-echelon arrival (Pech) with an  apparent velocity of 4.5 
km/s observed on the OBS 3 of line 5 and on OBSs 1,2,3 of line 4 and basement 
arrivals (Figures 6.2.(c-e), 6.3.q 6.9.c).  The low velocity  zone is sandwiched by a thin 
high velocity layer (HVZ), probably consisting of a basalt flow, within which Pech 
propagates, and the top of basement. The travel times of the reflection  from the top of 
H V Z  (Prech) as well as  the travel times of the en-echelon arrival have been inverted 
t o  compute the depth of the top of the sequence HVZ-LVZ (Figure 6.9.c). During the 
further  travel time modeling, we have modeled the sequence HVZ-LVZ by a single 
homogeneous low velocity layer with a velocity of 2.5 k d s  (corresponding to  the 
average velocity estimated by Fezga (1991) for the sedimentary sequence K 2 )  as  the 
objectives of travel time modeling are not t o  resolve  such structural details. 
Basement 
The basement has been modeled during  travel time analysis by one unique  layer 
although  the  arrival  patterns exhibit evidence of intracrustal reflectors and low 
velocity  zones (Figures 6.9.(a-d)). We made no attempt t o  model these  features  during 
travel  time analysis because they cannot be correlated from one OBS to  another and 
consequently are not suitable for 2D modeling.  The interface geometry, the velocities 
at  the top of the layer and  the vertical gradient were computed simultaneously 
inverting  the  travel  times of the  Pruc (reflection from top of basement) and PUC 
phases. 
The thickness of basement  ranges from 3.8 km at  the  east of the basin t o  6.5  km. 
Velocities at  the top of the basement range from 4.8 km/s t o  5.2 k d s  and velocities at 
the bottom of the basement range from 5.5 to  6.24 k d s .  Vertical gradients range from 
0.13 t o  0.23 s-1 but these values are probably underestimated because the  travel time 
inversion tends to  compute the minimal vertical gradient allowing the computed 
travel  time t o  fit within the extrema1  bounds of the uncertainty of the picked travel 
times (see travel time curve pattern on Figure 6.9.(a-d)). 
16 1 
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Figure 6.9.(a-d). Detail of record sections for line 4 and 5 
Detail of record sections from OBS 5 (a) for line 4 and from OBS 1 (b), 3 (cl, 5 (d) for 
line 5 with superposed travel time  curves predicted by velocity models of Figure 6.7. 
Note the lateral heterogeneity of the  sedimentary  and basaltic basement phases. 
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During the modeling of the lower crust, we use a specific procedure to  determine the 
uncertainty of the vertical velocity gradient since the value of velocity gradient in the 
lower crust  is crucial to  calculate accurately the velocity at  the crust-mantle boundary. 
The approach t o  estimate  the characteristics of the lower crust is subdivided in  three 
successive steps: 1- we parametrize our model including lateral  variations- of the 
upper velocities and fixing the vertical  gradient  with a reasonable  value of 0.035 s-1 
inferred from  forward  modeling. This step  is used t o  check that no significant velocity 
variations  have been  pointed out by the inversion. 2- If this assumption is  true,  then, 
we parametrize the model with no lateral velocity variation but the vertical gradient is 
now involved during the inversion of travel times. This strategy is used because the 
inversion is not  stable enough t o  invert simultaneously the  depth of the basement- 
lower crust interface and the upper  and lower  velocities in  the lower crust. With the 
second parametrization, the inversion is stabilized by the decrease of number of model 
parameters.  This second parametrization also  provides the average  upper  and lower 
velocity in  the lower crust that  could be used in  the  initial model for further 1D 
synthetic seismogram modeling. 3- We estimate the uncertainty of the vertical 
gradient  and consequently of velocities at  the base of the  crust. We perform the 
inversion of the Plc travel  times  with the second parametrization (one  node  for the 
upper velocity) but faing  the  gradient with  several  values  around the value of the 
gradient computed during the inversion (second step). 
The candidate models tested  during this third  step  must fit some requirements: 1- the 
RMS misfit must not be significantly higher than  the one  computed during the second 
step of our approach. 2- the model must allow rays t o  be traced t o  all the observed 
travel  times.  This involves for one thing  that  the ray which grazes at the bottom of 
lower crust  must emerge at  least a t  155 km of distance (maximum distance at  which 
Plc travel times are observed); This condition fisces the upper  limit of the gradient in 
the lower crust and the top of' the RZ must be estimated before t o  be able to  fisc this 
limit. 3- the maximum amplitude with respect t o  range of the Plc synthetic 
seismograms must  fit  the observed amplitudes and consequently travel time and 
amplitude modeling are performed simultaneously following modeling approach of 
Zelt & Forsyth (1994). Amplitudes are computed using zero order asymptotic ray 
theory for turning  rays and first order asymptotic ray theory for head waves  (Zelt & 
Ellis, 1988). The observed amplitude-distance curve is  measured using the maximum 
amplitude  in short-wide  windows centered on the  arrivals to  be  modeled (see chapter 
4.4). The maximum perturbation of the vertical gradient  (e.g. of the velocity at  the 
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base of the lower crust) that allows a comparable fit to  the observed data provides an 
estimate of its absolute uncertainty. 
In  the following we present  separately  the modeling of lower crust, RZ, Moho and 
upper  mantle for lines 4 and 5. The modeling  approach was slightly different for these 
two lines because of heterogeneous observations from  lowermost part of the  crust  in 
the two perpendicular directions. We begin with results for line 4 as we use them as a 
guide  for  modeling of line 5. 
Lower crust (Profile 4) 
During the  first step, the depth of top of lower crust  ranges between 8 km and 8.8 km 
with velocities  between  6.42 k d s  and 6.61 k d s  at the top of lower crust. During the 
second step, LC depth  ranges from 8.8 t o  9.6 km. The deepening of interface compared 
to  results of step 1 is balanced by a higher velocity of 6.64 k d s   a t  he top of lower 
crust. RMS misfits for the two parametrizations of lower crust  are  similar (RMS=0.032 
s, table 6.1). The fact that Plc travel  times can  be fitted equally well with  and  without 
lateral velocity variation shows that  lateral velocity variation is unnecessary in  the 
lower crust. A model with  lateral velocity variation is probably over-parametrized 
involving a low resolution of several velocity  nodes. Vertical gradients  in lower crust 
computed during inversion ranges from  0.021 and 0.023 s-1 (these  variations  are due 
to  geometry of the top of LC). 
The uncertainty  analysis is illustrated on Figure 6.10.(a-d). On the basis of travel 
time analysis,  gradients between 0.00s-1 and 0 . 0 4 ~ 1  allow Plc travel  times fit (Figure 
6.10.a) as amplitude analysis requires gradients in lower crust between 0.02 and 0.035 
s-1 (Figure 6.10.d). For this bound of gradients (between  0.02 and 0.035 SI), velocity 
at 25 km depth  (depth  used  as a reference) in  the lower crust  varies between -7,OO 
M s  and 7,20 k d s  corresponding to  an uncertainty of the lowermost crustal velocity 
of k0, l  km/s (Figure 6.10.a). 
Lower crust (Profile 5) 
During the first step,  depth of LC interface varies from 7 km to the east of the line to  
9.67  km in  the center of line 5 and  velocities range from 6.48 to  6.69 k d s  at  the top of 
lower crust. At the crossing point between line 4 and 5, the  depths  are respectively 
8.68 and 9.67 km.  This discrepancy suggests that some  velocity nodes at  the top of 
lower crust are insufficiently  resolved. 
During the second step,  depth of top of lower crust  ranges from 6.4 t o  9.3 km for an 
average velocity of 6.55 km/s. At the crossing point between lines 4 and 5, the 
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mismatch between the LC interface (0.2 km) is lower than  the a priori uncertainty 
assigned t o  depth parameter. RMS misfit during step 1 and 2 are similar (RMS=0.048 
and 0.054 s respectively for step 1 and 2). The lower value of RMS for step 1 can  be 
inteapret,ed by the fact that inversion probably tends t o  compute velocity variations 
along interface which are artifact of modeling, t o  match  travel  time relief related t o  
dipping interfaces. Discrepancy between velocities at  the top of LC in the two 
perpendicular directions (0.09 k d s )  is within the a  priori  uncertainty assigned t o  
velocity parameter  (0.1 W s ) .  Moreover, the lower  velocity  computed  for line 5 can be 
interpreted  as  an  average velocity between the extrema1 bounds of velocity along 
dipping interface at  the top of lower crust interface in  the E-W direction. The vertical 
gradients in LC! computed during inversion range from 0.035s-1 and 0.04 s-1. 
Uncertainty analysis based on travel time analysis for vertical gradient in LC for line 
5 shows that candidate gradients range from 0.00 to 0.4s-1 (Figure 6.10.b). Amplitude 
analysis lowers the width of the band of gradients between 0.02 and 0.04s-1 (Figure 
G.lO.(e-f)).This  bound of gradients (between 0.020 and 0.040 s-1 yield  velocity at 25 
km depth in the lower crust varying between -7,OO k d s  and 7,30 k d s  corresponding 
t o  an uncertainty of the lowermost crustal velocity of +0,15 k d s  (Figure 6.10.a). 
Figure 6.10.(a-fl. Analysis of uncertainty 
Analysis of uncertainty  in vertical velocity gradient in the lower crust  and  average 
velocity in RZ. (a) RMS misfit of observed  and  modeled  lower crustal refraction travel 
and number of observations t o  which rays were successfully traced are 
tabulated as a function of vertical velocity gradient in lower crust for  profile  4. The 
solid lines  are from model with a lower crust thick enough t o  allow ray t o  be traced to  
maximum number of observations. Dot  lines are from model with the base of lower 
crust located at 20 km depth corresponding -at  the top of RZ. Arrow indicates the best 
fitting vertical velocity gradient. (b) Same as (a) for the profile 5. The dot lines are 
from models with the base of LC at 25 km depth corresponding -to Moho depth. (c) 
RMS misfit of observed and modeled Moho reflection and  upper  mantle refraction 
travel times, x2 and number of observations to  which rays were successfully traced are 
tabulated  as  a function of average velocity in RZ for  profile 4. (d) Observed  (solid line) 
and predicted (dot lines) maximum amplitude-distance curves of the Plc phase from 
OBS 5 of line 4. The predicted curves are computed with ray theory method for 
vertical velocity gradients  tabulated on Figure 6.10:q (respectively, 0.00 (head wave), 
0.01, 0.02, 0.03, 0.04, 0.05 and 0.06 s-1). The reference amplitude is crudely  provided 
by the maximum amplitude of basaltic basement-lower crust reflection located 
approximately at  30 km of distance. The maximum amplitude is measured in a short- 
length window centered on the Plc phase. The arrow indicates  the best fitting vertical 
gradient (0.025s-1) which is consistent with the  travel,time analysis. (e).Sarne as (d) 
from OBS 4 of line 5. The curve  was not computed  for a  gradient of 0.01s-1 due t o  
























&%ho and upper mantle 
The top of RZ , parametrized with 4 nodes has been  computed using the travel times 
of Pr1 wave interpreted as reflection from top of RZ (Figures 6.8, 6.11, 6.12). We 
assume that  the top of RZ marks a velocity discontinuity at  the lower crust-reflective 
zone interface. The top of RZ does not exhibit significant dip and is located 
respectively at  19.00 and 19.25  km depth for vertical gradients in  the lower crust of 
0.02 and 0.35 s-1. The depth of the lower crust-reflective zone interface implies that 
velocity at  the base of lower crust is 6.89k0.1 k d s  and that only 1 km at  the base of 
lower crust is not investigated by ray  path to a maximum. 
Moho depth and upper mantle velocity (profile 4) 
Seismic properties of RZ are not constrained by any refracted arrivals  but only by a set 
of internal reflections suggesting a compositional layering of RZ. In  this case, only 
average properties of the media can be deriveil from travel time analysis (see 
discussion in Levander (1992)). Consequently, RZ is parametrized as a homogeneous 
layer t o  estimate its average velocity. The Moho is parametrized by 5 depth nodes and 
velocity in upper mantle by one node. 
PmP and Pn travel times were inverted simultaneously to  compute average velocity  in 
RZ, Moho interface  and upper mantle velocity (Figures 6.8, 6.11, 6.12). The average 
velocity computed in RZ is 6.70 k d s ,  thus RZ constitutes  a low velocity  zone at  the 
base of the large-scale crustal velocity structure. Uncertainty of average velocity in RZ 
is 0.1 k d s  (6.7-tO.1 k d s )  assuming true our interpretation of post-critical PmP 
(Figure 6.10.~). Uncertainty estimated for PmP picking was to  be 0.1 S. 
Model without RZ (e.g. with LC down to  Moho) was also  computed inverting  PmP and 
Pn travel  times without taking into account Pr1 travel times. RMS computed for  PmP 
and Pn travel times is 0.117 s instead of 0.07s for  model with RZ (Table 6.1). This 
increase of misfit for the model without RZ is due t o  delay between predicted and 
observed PmP post-critical travel times (Figures 6.11). On the other hand, the 
existence or not of RZ at  the base of the  crust  has  little influence on the Moho depth 
mainly constrained by pre-critical PmP (Figures 6.11). 
The  velocity  computed in the reflective  zone is mostly constrained by the post-critical 
travel times of the PmP (Figure 6.11). The picking of PmP at post-critical distances is 
equivocal  for several reasons: many possible  reflected  waves interfere at post-critical 
ranges with discontinuous pattern, the amplitudes are lower than  at pre-critical 
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ranges and the noise  level is higher due t o  previous shot noise. Kempner & Gettrust 
(1982) note that misidentification of multiple reflected refraction branches interpreted 
as post critical  branches can generate  artifact of modeling including unnecessary 
seismic  low-velocity  zone in  the lower crust. Nevertheless, our data show  no  evidence 
of high-velocity (> 7.2 k d s )  layer of significant thickness (with a thickness > several 
wavelengths) at  the base of the crust for  two reasons. The first  qualitative reason is 
that recording of several individualized reflections from RZ precludes a thick single 
layer with velocity increasing continuously with depth. The second quantitative 
reason is that refraction within this layer should be recorded at sufficient range 
between Plc and Pn waves and our data do not show  evidence of such arrivals. 
Moho does not exhibit significant dip with a depth ranging from 23 t o  24,3 km 
involving a thickness of RZ of -4-5 km.  The  velocity  computed in upper mantle is 8.60 
km/s and equals the  apparent velocity of Pn wave. As this velocity is very high, we test 
if a dipping Moho  could  allow t o  fit simultaneously the  travel times of the PmP and Pn 
waves. In this case, the velocity in  the upper mantle would  be  biased by the dip of the 
Moho. A model  with a reasonable velocity of 8.2 k d s  fxed in  the upper mantle and a 
dipping Moho computed during inversion  does not allow t o  fit travel times of the  PmP 
and Pn waves with a RMS misfit lower than 0.115s against 0.07s for the best fitting 
model.  This is easily  explained by the  fact that  the travel times of the pre-critical PmP 
and Pn waves are similar on the OBS 5 and OBS 4 sections and require consequently 
a  near-planar Moho.  Moreover, the Moho depth required by this model  in the middle 
of the basin is 27 km, 3 km deeper than for the best fitting model, and shows 
significant discrepancy with the Moho depth computed in  the perpendicular direction 
(see further modeling). 
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Figure 6.11 Detail of record section from OBS 5 for line 4 centered on PmP 
and Pn phases 
Solid and dot travel  time curves are respectively  from the model of Figure 6.7.a and 
from the best fitting model without RZ. Note the delay time between the solid  and dot 
curves a t  post-critical distances of the PmP. Only, the solid curve satisfies post- 
critical reflection  from Moho. Note  also that RZ has few influences on the travel times 
of the pre-critical PmP (e.g. Moho depth). 
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Figure 6.12.(a-d). Detail  of  record section from OBS 4 (a), OBS 3(b) and OBS 2 
(c )  for line 4 centered on PmP and Pn phases 
Solid and dot travel time curves are respectively  from the model of Figure 6.6.a and 
from the best fitting model without RZ. Note the delay time between the solid and dot 
curves at post-critical distances of the PmP. Only, the solid curve satisfies post- 
critical reflection  from Moho. Note also that RZ a few influences on the travel  times of 
the pre-critical PmP (e.g. Moho depth). 
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Velocity in 22-25, Moho depth  and  upper  mantle  velocity  (profile 5) 
Along  profile 5, RZ is not directly constrained by any  internal wide-angle reflections 
and pos-t-critical PmP appears more tangent with respect t o  Plc wave. For these 
reasons, in a first  step, layer RZ was not included in  the model of line 5 and LC 
extends down t o  the Moho with a constant velocity gradient. In the case of line 5, Plc, 
PmP and Pn  are inverted simultaneously to  use the asymptotic relation between Plc 
and post-critical PmP branches. Top of lower crust, upper average velocity and 
average vertical  gradient in the lower crust, Moho depth and upper mantle velocity 
were computed during inversion. The starting model was the  result of the Plc travel 
time inversion alone (see previous  section lower  crust (profile 5)). After this inversion, 
average velocity at  the top of LC is 6.62 k d s  and vertical gradients in LC are between 
0.024 and 0.029 s-1 showing a  better  agreement with line 4.  Moho depth ranges from 
22.80 to  23.8 km in  the middle ofthe line. At  crossing  point between lines 4 and 5, the 
discrepancy between Moho depths is 600 m lower than a priori uncertainty assigned to  
Moho depth (I km). Fixing the Moho depth a t  24.2 km in  the middle of the basin for 
line 5 makes the RMS to increase only by 0.001s. 
Velocity at  the top of upper mantle is constrained on the  Pn travel  times, visible  on 
the reversed OBS 2 and OBS 5 sections. Assuming a velocity of 8.60 k d s  in  the upper 
mantle  in the perpendicular direction  would imply an anisotropy in  the upper mantle 
of -8%. 
With this parametrization of the lowermost part of the crust (absence of RZ), 
computed travel  times match well the data (Table 6.1). Nevertheless, we test a model 
with a RZ at  the base of the  crust for line 5 t o  see how it perturbs Plc and PmP  travel 
times. 
The starting model has a RZ whose thickness  in  the middle of the basin (kept fixed 
during inversion) is similar than for line 4 and which thins rapidly towards the flanks 
of the basin in  the E-W direction. The limited lateral  extent of RZ (rapid thinning 
towards the flanks of the basin) was  included in the  starting model to limit its effect 
on the  arrivals from the lowermost crust. Indeed, a rapid thinning of RZ towards the 
end of the profile  could  explain the lack of wide-angle  reflections  from RZ in  the E-W 
direction as no coherent energy could  be returned from within RZ over enough large 
range t o  be observed. In addition, post-critical PmP would appear more tangent with 
respect to  Plc wave on profile 5 than on profile 4 because  lower number of rays would 
propagate through RZ affecting less the velocity structure. Obviously, other models 
could  account  for  lack of reflections  along  profile 5 and we regard the modeling of RZ 
in this direction as tentative. As for line 4, RZ is described by a homogeneous layer 
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and the lower  crust-RZ interface is described by 4 depth nodes during inversion of Plc, 
PmP  and Pn travel times. Moho interface is also  computed during inversion and its 
depth is kept fixed in  the middle of the basin at a depth of 24.2 km. 
Average velocity  computed during inversion in RZ is 6.90  km/s (higher than  in  the 
perpendicular direction) and consequently RZ poorly  affects travel times compared t o  
a model without RZ. Inversion tends to  mark  the thinning of RZ towards the flanks of 
the basin. The RMS misfit and the ray coverage  for  models  with and without RZ are 
similar (Table 6.1). Computed travel  time curves surimposed on  record sections for 
line 5 are shown on Figures 13, 14 and 15. To facilitate phase identification, we 
provide in addition ray theory seismograms (computed with the  same ray tracing 
software than for travel time inversion)  for OBS 1 and 5 (Figures 6.13 and 6.14). Only 
rays emerging at distances exceeding 120 km are affected by presence of a RZ thinning 
rapidly towards the  flanks of the basin. The curvature of Plc-PmP travel  time curves 
at  120  km may be due to  the propagation of rays in RZ and they show good agreement 
with the predicted  curves as  far  as 160 km of distance (Figures 6.13 and 6.14). Fixing 
the velocity in RZ at 6.80 k d s  approaching velocity  computed  for line 4  generates an 
increase of RMS of only 0.001 S. With a RZ above,  Moho depth ranges from 22.1 t o  24.3 
k m .  
The structure of RZ (interface and velocity) is not  resolved enough along this line t o  
keep  on quantitative modeling of its seismic properties. Nevertheless, we show that 
the presence of RZ is consistent with data recorded along line 5 although seismic 
observations from the lowermost part of the  crust  in  the two perpendicular directions 
are different. Possible  origin of RZ will  be discussed more fully in  the final discussion 
but yet differences  observed  between  line 4 and 5 strongly suggest that  the base of the 
crust and the upper mantle  are characterized by a large-scale  anisotropy. 
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Figure  6.13.(a-b). Detail of record section from OBS 1 (a) for line 5 centered 
on PmP phase 
Ray-theoretical synthetic seismograms (b) are provided  in  addition to facilitate phase 
identification. Superposed travel time curves are predicted by model of Fïgure 6.7.b. 
See text for  phase  nomenclature. 
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Figure 6.14.(a-b).  Detail of record section from OBS 5 (a) for line 5 centered 
on PmP phase 
Ray-theoretical synthetic seismograms (b) are provided in addition t o  facilitate  phase 
identification. Superposed travel time  curves are predicted by model of Figure 6.7.b. 
See text for phase nomenclature. 
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Figure  6.15.(a-c).  Detail of record section OBS 4 (a), OBS 3(bl and b2), OBS 2 
(c)  for line 5 centered on PmP phase 
Superposed travel  time curves are predicted by model of Figure 6.7.b. Plc, Prl(not 
labelled of the figure), PmP and Pn travel  time  curves are surimposed on the record 
sections. 
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6.4. Reflectivity synthetic seismogram  modeling. 
6.4.1. Structure of the dipping  reflectors extrusives. 
In this section, we present  results of the reflectivity synthetic seismograms modeling 
for the upper crust (including the sedimentary cover and the basement) and the top of 
the lower crust. One of the main objective of this study  is t o  define the extremal 
bounds of velocity  found in the dipping  reflectors basement and t o  point out some  local 
features  as intra-basement reflectors and low-velocity  zones.  The  velocities  derived 
from travel  time  analysis does  not  exceed  6.25 k d s  in  the basement but we used a 
smooth model of the basement allowing t o  compute its average properties rather  than 
the  extremal bounds of velocities in the basement. 
Synthetic seismograms were  computed  for  OBS 1 of line 5 (east of the basin), OBS 3 of 
line 5 (center of the basin), OBS 4 and 5 of line 5 (west of the basin near  the Banzare 
Bank), OBS 5 of line 4 (north of the  basin) and OBS 2 of the line 4 (south of the basin). 
This distribution was  chosen to  map the variability of the basement structure  in  the 
different parts of the Raggatt basin. For each of these OBSs, we  show the comparison 
between the initial velocity-depth function derived from previous 2D travel time 
modeling (solid  curve on Figure 6.16) and the  final velocity-depth function derived 
from the forward 1D reflectivity synthetic seismograms modeling (dotted curve of 
Figure 6.16). Then, we show the comparison between observed and synthetic sections 
with  predicted travel time curves surimposed on two different panels (Figure 6.17) and 
on the same panel t o  detailed amplitude and waveform fit (Figure 6.18). Finally, we 
show the maximum amplitude with respect t o  distance curve computed for the 
interpreted phases (Figure 6.19). 
While the travel  time  analysis was based on the inversion scheme of Zelt & Smith 
(1992), the amplitude modeling is based on trial-and-error forward modeling and 
consequently we are not able t o  quantify the  uncertainty of the velocity  model  found. 
The  two main structural  features pointed out during  synthetic seismograms modeling 
are  intra-basement reflectors and low-velocity  zones. Classically, we include a high- 
vertical  gradient  transition t o  model an amplitude high with smaller amplitudes at  
nearer and farther ranges generated at the triplication of the travel time curve and a 
low velocity  zone to  model the  sharp decrease of a wave amplitude. We cannot totally 
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Figure 6.16.(a-f). I D  velocity functions for lines 4 and 5 
Final 1D velocity functions (dot lines) from OBS 1 (a), OBS 3 (b), OBS 4 (c) and OBS 5 
(d) for  line 5 and from OBS 2 (e)  and OBS 5 (f) for line 4 derived from reflectivity 
synthetic seismograms modeling  compared to  the 1D velocity functions derived from 
previous 2D travel  time modeling.  Note low velocity  zones in basaltic  basement(b, e, d, 
e>. 
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Figure 6-17Ja-f). Reflectivity synthetic seismogram sections for lines 4 and 5 
Record  section (upper  panel) compared to  reflectivity synthetic  seismogram section 
computed in  the velocity-depth functions of Figure 6.16 (lower panel).  Travel time 
curves predicted by these models are surimposed on the observed and computed 
sections. All the phases  are included in  the reflectivity computation. (a) Profile 5 OBS 
1, (b) Profile 5 OBS 3, (cl Profile 5 OBS 4, (d) Profile 5 OBS 5, (e) Profile 4 OBS 2, (0 
Profile 4 OBS 5. 
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.I$. (a-f). Direet comparison of data with reflectivity synthetic 
seismograms with superposed  travel.  time curves 
The amplitude  gain applied to  the  synthetics t o  match the  data is kept  constant  all 
along the section. (a) Profile 5 OBS I: The 4 marks approximately the Puc-Plc cusp. 
The P,2,3 mark  the travel time segments related t o  propagation in  the  three  units sf 
the basaltic basement. (b) Profile 5 6BS 3: 1 marks en-echelon arrival from 
sedimentary coverage. 2 marks travel time segment corresponding t o  the refraction in 
the upper part of basement. Note that a weak transition zone in this  unit  generates  a 
triplication of travel  time curve between 9 and 14 km. 3 marks  travel  time  segment 
from base of basaltic basement. Note  delay time between segments 2 and 3 indicating 
an intra-basement-low-velocity zone. 4 marks -Puc-Plc  cusp. (e) Profile 5 OB% 4 (d) 
Profile 5 OBS 5: 1 marks  travel time curve from sedimentary layer, 2 from sediment- 
basement interface, 3 from top of basement. 4 marks approximately basement 
arrivals-Plc cusp. (e> Profile 4 OBS 2: 1 and l b  mark  travel time curves related t o  en- 
echelon arrivals from sedimentary coverage. 2 and 3 mark  travel time curves from top 
of basement; 4 marks  travel time curve from bottom of basement. Note delay time 
between segment 3 and 4 indicative of intra-basement-low-velocity-zone. 5 marks 
approximately the location of basement arrivals-Plc cusp. (0 Profile 4 OBS 5: 1 marks 
travel  time curve from sedimentary  layer, 2 for sediment-basement interface, 3,4,5 
from basement units. 6 marks approximately basement- arrivals-lower crust cusp. 
Note reverberations following sediment-basement  reflection  interpreted  as 
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Figure 6.19.(a-f). Amplitude-distance curves for lines 4 and 5 
Predicted (dot lines) and observed maximum amplitude  distance curves from OBS 
Ua), OBS 3 (b), OBS 4 (c) and OBS 5 (d) from line 5 and from OBS 5 (e) and OBS 2 (f) 
for line 4. Predicted curves (a), (b), (c), (d),  (e)  and (f) are from reflectivity synthetic 
sections of Figure 6.17. Amplitude peak A marks sediment-basement interface  and is 
generally overestimated from our modeling (see  text for interpretation). B marks  the 
basement arrivals-lower crust  interface. 
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OBS I Profile 5 (Figures 6.16.a,  6.17.a,  6.18.a,  6.19.a and 6.20) 
This OBS is located near  the  eastern  flank of the Kerguelen plateau at  the location of 
the  site 750 ODP Leg 120. On this OBS, no direct observation  from the sedimentary 
cover is visible on the refraction data except the reflection from the top of the basaltic 
basement. Consequently, we use the  main  trend of the velocity-depth function inferred 
from velocity  log at site 750 ODP Leg 120 (Fritsch et al., 1992, pp.  901). 
The sedimentary coverage is constituted by three layers following the subdivision  used 
during  travel time analysis. The first one is between 2 km and 2.49 km with velocities 
ranging from 1.6 t o  2.2 k d s  which may be related t o  the  sedimentary sequences NQ, 
PN, P2, PP and Pl ,  the second one between 2.49 km and 2.68 km with velocities 
ranging from 3.5 and 3.7 km/s  which may be related to  the sedimentary sequence K3 
and the  third one is a low velocity layer between 2.68 and 2.75  km with an average 
velocity of 2.5  km/s and may be related to  the sedimentary sequence K2 (Figure 6.20) 
(see  Coffin et al. (1990)  for the  stratigraphy of the Raggatt basin). 
The basaltic basement has been  subdivided in  three units  separated by two transition 
zones to  model the amplitude highs generated at  the travel time curve triplications 
(see travel time curves 1, 2, 3 on Figures 6.17.a and 6.18.a). The extrema1 velocity 
bounds in  the basement are from  3.8 k d s  at  the top t o  6.3 k d s   a t  he bottom.  The 
average vertical gradient is significantly higher than  the one  derived from travel time 
analysis and reaches a value of 0.4s-1. 
The interface between basement and lower crust is constituted by a first order 
discontinuity from 6.30 to  6.51 km/s which allows t o  match the basement-lower crust 
reflection amplitude at  23  km of distance  (travel time triplication curve labelled 4, 
Figures 6.17.a and 6.18.a). The  velocity in the lower crust is mainly constrained by the 
travel  time curve and a low vertical gradient of 0.03 s-1 according t o  the previous 2D 
travel  time modeling allows t o  match low amplitude of the  arrivals from the lower 
crust  (travel  time curve 5, Figure 6.17.a and 6.18.a). 
The comparison between predicted and observed amplitude versus  distance curves 
shows good agreement (Figure 6.19.a). The first peak of amplitude is generated by the 
reflection  from the top of basement. The second little peak is related t o  the first intra- 
basement  transition,  the  third one by the second intra-basement  transition and the 
fourth one by the reflection  from basement-lower crust interface. Generally, the major 
mismatch of our modeling (see also Figure 6.19.(b-f)) is observed between predicted 
and observed amplitude of the reflection from the top of basement. The predicted 
amplitude is higher than  the observed amplitude although the location with respect to 
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distance of the maximum amplitude is correctly  modeled. This may be explain by the 
fact that we model the sediment-basement separation  with a first order  discontinuity 
whereas it may be better represented by transition zone (White & Stephen, 1980). 
Depth (km) I Vp (hm's) I Vs (km/s> I Density 
0.00 1,00 1.47 I 0.00 
OBS 3 ProfiLe 5 (Figures 6.15. b, 6.16.b, 6.16. b, 6.18.b and 6.19) 
This OBS 3 is located in  the middle sf Raggatt  basin at crossing with  line 4. The 
record section shows clear evidence of a low velocity zone at the base of the 
sedimentary cover illustrated by the delay time hetween en-echelon arrival  with an 
apparent velocity of 4.4 k d s  and basement arrivals  (Figure 6.9.c). This low  velocity 
zone has the same origin than  the low-velocity zone identified  beneath OBS 1 but 
becomes more  apparent as it is thicker in the  central  part of the basin and as it is 
surrounded by two layers of similar high  velocities. 
The  top of layer  generating  the echelon arrivals is located at 2.71 km depth and is 
well constrained by the reflection  from the top of the high-velocity layer and by travel 
times of the en-echelon arrivals (see travel  time curve 1 on Figures 6.17.b and 6.18.b). 
The sequence high-and-low-velocity layer is constituted by a 200 m-thick W Z  with a 
velocity of4.55 k d s  over a 400 m-thick low velocity layer  with a velocity of 2.50 k d s .  
The basement is characterized by an internal low-velocity zone, modeled with a 
velocity of 5.00 k d s ,  sandwiched  between a first unit from 3.30 km and 5.00 km depth 
with velocities ranging from  4.85 k d s  and 5.30 k d s  (see  travel  time  segment 2 on 
Figures 6.17.b and 6.18.b) and a second unit at the base of basement  with velocities 
from 5.50 k d s  t o  6.50 km/s between  6.00 and 9.74 km depth (see travel  time curve 3 
on Figures 6.17.b and 6.18.b). The basement-lower crust interface is a first-order 
discontinuity from 6.50 t o  6.61 k d s .  
The maximum amplitude versus distance curve  shows that  the  three main amplitude 
highs  respectively related t o  reflection  from sedimentary LVZ -basement, refraction in 
bottom of basement and the reflection  from the basement-lower crust interface have 
been  correctly  modeled as well as  the amplitude low generated by the intra-basement 
low-velocity  zone (Figure 6.19.b). 
Depth (km) 
1)OO 0,oo 1,47 0,oo 
Density Vs ( W s )  Vp (lads) 
1.67 1.00 0.00 1.47 
2,45 
1.48 1.87  3.24 2.71 
1,38  1,72  2,98 2,45 
1,35 0,98 1,70 
t 2.71 4,45 257 1,94 1 
2,90 
1.20  2.50 I 1.44 2.90 
1,96  2,60  4,50 
I 3.30 I 2.50 I 1.44 I 1.20 1 
3,30 
2.15 2.88 5.00 4.00 
2,09 2,80 4,85 
I 4.10 I 5.15 I 2-97 I 2.20 I 
5,OO 
2.76  3.82 6.61 9.74 
2,71 3,75  6,50  9, 4
2,33 3,18 5,50 6,OO 
2,15 2,89 5,OO 6,OO 
2,15 2,89 5,OO  5,OO 
2,26 3,06 5,30 
I I 15,OO 1 6,79 4.00  2,94 1 
Table 6.3. Velocity-depth function from OBS 3 for line 5 
OBS 4 and 5 Profile 5 (Figures 6.15.(c-d),  6.16.(c-d), 6.1 6.(c-d),  6.16.(c-d)  and 6.18.(c- 
dl) 
These OBSs chaïacterize the western part of the basin near  the  flanks of the Banzare 
Bank a t  the  southern end of the 77" E Graben. The  record sections of OBSs 4 and 5 
are characterized by clear sedimentary arrivals observed as first arrivals from 3.00 to  
10.00 km of distance with an apparent velocity of 3.10 WS (see travel time curve 1 on 
Figures 6.17.(c-d) and 6.18.(c-d)) and by a strong reflection from the sediment- 
basement interface (see travel time  curve 2 on Figures 6.17.(c-d) and 6.18.(c-d)). 
On both OBS 4 and 5, the characteristics of the second sedimentary layer inferred 
from travel time analysis allow t o  match amplitude and were not significantly 
modified. On these record sections, the low-velocity layer at the base of the 
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sedimentary cover is imaged by the delay time between the refraction in  the second 
sedimentary layer and the post-critical branch of the LVZ-basement interface 
reflection (see travel  time curve 2, Figures 6.17.(c-d) and 6.18.(c-d)).  The basement is 
characterized by strong velocity gradient  in its upper part  (travel time curve 3, Figure 
6.17.(c-d) and 6.18.(c-d)) and by a low velocity  zone at  the bottom of the basement 
suggested by the  sharp decrease of first arrival amplitude at  -20 km of distance (see 
end of travel  time curve 3, Figuses 6.17.(c-d) and 6.18.(c-d)).  Velocity in  the upper part 
of the basement  range from 4.76 k d s  at  the top t o  5.95 k d s  and from 4.30 k d s  t o  
6.00 k d s  respectively for the OBS 4 and 5.  Velocities in  the low velocity  zone at  the 
base sf  the basement are from 5.40 k d s  t o  6.00 k d s  and from 5.20 to  5.90 k d s  
respectively for the OBS 4 and 5. The characteristics of the low velocity zone are 
mostly constrained by the location of the critical distance and by the travel times of 
the reflection from the basement-lower crust interface. 
The predicted and observed amplitude  versus distance curves exhibit a good fit for 
OBS 5 (Figure 6.19.(c-d)). The gradient  in the upper part of the basement fol- OBS 5 
may be overestimated as the second amplitude high is greater on the synthetic section 
(Figure 6.19.d). Nevertheless, the location with respect to  distance of the amplitude 
low due to  the  at  the bottom of the basement and the location of the amplitude 
high due Lo the basement-lower crust reflection are correctly matched. 
On the basis of the analysis of OBSs 3, 4 and 5, we suggest that top of basement is 
better correlated with the reflector interpreted  as  the top of the sedimentary sequence 
Kl(terrestria1 sediment of Early t o  Late Cretaceous age) whereas the reflector 
interpreted  as  the top of basement  may be related t o  an  intra-basement reflector 
identified on OBSs 3  and  5 record  sections (Figure 6.20). 
Depth (km)] Vp (km/s) I Vs ( k d s )  I Density 
0.00 I 1.47 I 0.00 I 1.00 
1,69 
1.51 1.93 3.34  3.64 
1,38 1,72 2,98 2,40 
1,58 1,27 2,20 2,40 
1,50 0,525 1,60 
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2,55 
1,60  1,44  2,50  3,16 
1,43 1,79 3,lO  3,16 
1,39  1,73 3,OO 
I 3.80 I 2.50 I 1.44 I 1.60 I 
3,80 
2.15 2.88 5.00 4.40 
2,03 2,71  4,70 4,20 
1,88 2,48 4,30 
I 6.75 I 6.00 I 3.46 I 2.52 I 
6,75 
2.76  3.81 6.61 9.10 
2,49 3,40 5,90  9,lO 
2,22 3,OO 5,20 
Tables 6-4 and 6.5. Velocity-depth  functions from OBS 4 (upper table)  and 5 
(lower  table) for line 5 
OBS 2 Profile 4 Figures 6.16.e, 6.1 7.e, 6.18.e , 6.19.e ) 
The signal-to-noise ratio is poor on this section making the waveform modeling 
difficult. On the  other  hand,  the  pattern of the  amplitude is rather complex but 
exhibits some interesting  features. 
The first characteristic is en-echelon arrivals  similar t o  those observed on the OBS 3 
record  section  for line 5 with an apparent velocity of 4.45 k d s  stipulating a LVZ at 
the base of the sedimentary cover. The basement arrivals look like  those observed  on 
OBS 3 record section for profiles 4 and 5 showing  evidence of intra-basement LVZ 
above a layer  with a high  velocity-gradient constituting the base of the basement. 
We modeled the base of the  sedimentary cover with an  alternation of high-and-low- 
velocity layers  with  average velocities of 4.45 k d s  and 2.50 k d s  respectively (see 
travel  time curves 1 and l b  on Figures 6.17.e and 6.18.e). 
The upper part of the basement has velocities  from 4.30 k d s   a t  the top to  4.70 k d s   a t  
4.0  km depth (see travel  time curve 2, Figures 6.17.e and 6.18.e). An intra-basement 
transition zone constituted by a 200 m thick-gradient from 4.7 t o  5.2 k d s  generates 
the  amplitude high located  between  7.4 - 8.1 km of distance. Below this  transition, 
velocities are from 5.2 at 4,20 km depth to  5.5 km/s at 5,40 km depth (see travel time 
curve 3, Figures 6.17.e and 6.18.e). A low-velocity  zone has been  modeled below this 
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unit t o  model the amplitude decrease of the basement arrivals beyond 14 km of 
distance as well as  the delay time between the travel  time curves 3 and 4. The lower 
part of the basement is constituted by a vertical gradient from  velocity of 5.80 lads at  
6.60  km depth t o  6.00 W s  at 8.55 Pun depth (see travel  time curve  labelled 4, Figures 
6.17.e and 6.18.e). The basement-lower crust interface is modeled by a velocity 
discontinuity from 6.00 W s  -to 6.65 k d s  at 8.55 km depth. 
Because several  arrivals  interfere on this section, accurate modeling of the waveform 
is difficult. Nevertheless, the  maximum amplitude versus distance curve suggests that 
the main  trend of the velocity-depth function was modeled generating the  amplitude 
peak at  the sediment-basement interface, the decrease of the amplitudes with respect 
t o  distance of the basement arrivals up t o  17 km, the increase of the amplitude with 
respect t o  distance related t o  refraction in  the bottom of the basement and  the 
amplitude peak at  26 km of distance  related t o  reflection from the basement-lower 
crust interface and then  the decrease of the amplitudes related t o  the propagation in 
the lower crust (Figure 6.19.e). 
I 1,69 1,70 I 0,98 I 1,35 1 
2,43 
1.39 1.74 3.02 2.80 
1,37 1,71 2,96 2,43 
1,35 0,98 1,70 
t 230  I 4,35 2 3 1  I 1,90 
3,05 
1.20 1.44 2.50 3.05 
1,94 2,57 4,45 
~ 3.25 I 2.50 I 1.44 1 1.20 I 
3,55 1,94 4,45 1 2,57 
3.55 1.20 1.44 2.50 
~~~~ ~ 
3,70 
2,51 I 1,$8 430 3.70 
130  1,44 2,50 
4,00 
2.22 3.00 5.20 5.40 
2,33 3,17 5,50 5,40 
232, 3,OO 5,20 4,20 
2,03 2,71 4,70 
I 
6,60 
2,45 5,80 I 3,35 6,60 
2,33 3,17 5,50 
8,55 
2.85 4.00 6.80 15.00 
2,77 3,84 6,65 8,55 
2,52 3,46 6,OO 
Table 6.6. Velocity-depth  function from OBS 2 for  line 4 
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OBS 5 Profile 4 (Figures 6.15.L 6.lS.L 6.16.L  6.18.D 
Record section from OBS 5 for line 4  is characterized by the lack of sedimentary first 
arrivals, highly ringing reflection  from the sediment-basement interface indicating 
reverberations in a thin sedimentary layer (probably in  the LVZ at the base of the 
sedimentary cover), basement arrivals subdivided in three units with different 
gradients, a classical amplitude high generated at  the basement-lower crust interface 
and the low amplitude  arrivals from  lower crust. Velocities in  the second sedimentary 
layer are from 3.00 t o  3.15 km/s and are poorly constrained by seismograms between 4 
to  5 km of distance (See travel  time curve 1 on Figures 6.17.f and 6.18.0. This layer 
overlies a  sedimentary LVZ similar t o  the one  pointed out on the others OBSs and 
imaged on this section by the delay time between travel  time curve 1 and 2 (Figures 
6.17.f and 6.18.0. The sedimentary LVZ is constituted by a thin 100 m thick-layer 
with a velocity of 2.00  km/s within which energy reverberates t o  mimic the ringing 
aspect of the reflection from the sediment-basement  interface (see arrivals below 
travel time curve 2 on Figures 6.17.f and 6.18.0. 
The basaltic basement is modeled by three  units with different gradients to model the 
three slopes of travel time curve  for basement arrivals between 5.5  km and 11 km (see 
segment 3, Figures 6.17.f and 6.18.0, between 11.2 and 19 km (see segment 4, Figures 
6.17.f and  6.18.0 and between 19 km and 24 km (see segment 5, Figures 6.17.f and 
6.18.0. The velocities in  these  units  range from 4.20 W s  t o  6.30 km/s at 9.5 km 
depth. The basement-lower crust interface is modeled with a velocity discontinuity 
between  6.30 km/s and 6.65 k d s  at 9.5  km depth. Comparison between predicted and 
observed amplitude  versus distance curve  shows a good fit except  for the amplitude 
high at 27 km of distance followed by an amplitude low.  We interpret  this  feature  as  a 
focusing  effect due t o  dipping interface (Figure 6.19.0. 
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Table 
1,70 1,60 I 0,25 I 1,35 
2,45 2,20 I 1.35 
3,52 2,56 
9,50  6,30 2,64 
9,50 6,65 3,84 2,77 
6,80 3,99 2,85 




6.4.2. Structure of the Reflective  zone and Moho 
The recording of several reflections from the lowermost part of the crust as well as a 
long-wavetrain BmP with discontinuous reflection se,o;ments at post-critical ranges 
suggested that  the lowermost crust  and possibly the Moho were constituted by a 
layered media. Based  on inversion of pre- and post-critical travel PmP travel times, we 
point out that  this layered media RZ constitutes a low-velocity  zone at  the base of the 
large-scale velocity structure. As this  structural  feature is very astonishing  beneath 
oceanic crust, we try to  provide more details on the  structure of the IXZ in  this section 
using reflectivity synthetic seismograms modeling. 
We focus this  study on the modeling of OBS 5 of line 4 as it records several Pr 
reflections,  pre- and post-critical PmP and the Pn wave. 
The reflectivity of the lower crust  has been extensively studied more particularly in 
continental domain (e.g. Mueller et al., 1973; Hale & Thompson, 1982; Deichmann & 
Ansorge,  1983; Sandmeier & Wenzel,  1986;  Peddy & Hobbs, 1987;  Wenzel et al., 1987; 
Gibson, 1988; Paul & Nicollin, 1989; Goodwin & Mccarthy, 1990; Beaudoin et al., 
1992;  Holliger & Levander, 1993;  Reid, 1993)) but also in oceanic  one  (e.g.  Mackenzie, 
1984; Brocher et al., 1985; Collins et al., 1986) using both multichannel vertical 
seismic and wide-angle data. Models with a laminated lower crust constituted by thin 
layers with velocity reversals are generally proposed t o  model the deep crustal 
reflections (Deichmann & Ansorge, 1983; Wenzel et  al., 1987; Beaudoin et al., 
1992).This kind of model allows t o  reproduce the amplitude distribution with respect 
to  distance of the reverberations from the reflective  zone  (Wenzel et al., 1987) as well 
as the low-frequency  cut-off  effect  caused by the laminations on the  PmP record. This 
frequency-selective attenuation of the  transmitted wavefield through the laminated 
medium provides the  main constraints of the physical properties of the laminations 
but  requires frequency broad-band data to  be modeled (Paul & Nicollin, 1989). These 
properties can extensively include thickness of lamellae, number of lamellae, 
impedance contrast between high- and low-velocity layers, extrema1  bounds of velocity 
in  the layered structure, anelastic behavior of the lamellae, kind of distribution for the 
layers. Gibson (1988), Gibson (1991), Levander (1991), Levander (1992) propose a 
different family of models which fit equally well the  data from a reflective  lower crust. 
These models are constituted by isotropic, small amplitude, random velocity 
fluctuations superimposed on the large-scale velocity structure. Levander (1992) 
shows than in the case of such a finely heterogeneous structure the dynamic 
properties of the wavefield are dominated by strong scattering which causes a 
homogenization of the wavefield.  This implies that  the large-scale velocity structure 
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cannot be anymore inferred unambiguously on the basis of seismic refraction data  in 
the case of a very heterogeneous  lower crust. 
Before presenting  the  results of our modeling, we discuss the objectives and  the 
limitations of our modeling approach. As said previously, the fine modeling of a 
layered media required a broad-band  seismic  record to  be able to  study the low-pass 
filtering effect of the layered media. The spectral content of the KeOBS data plotted 
with respect to  distance shows that it is mainly band-pass limited between 4 and 15 
Hz, characteristic of marine seismic  wide-angle experiments (Figure 6.21). 
This precludes a detailed modeling of the RZ seismic properties as  the high-frequency 
spectral content of the wavefield  was not recorded.  The maximum frequency of 15 Hz 
implies that  the presence of layers thinner  than 250 m cannot be resolved if we 
assume extreme values of velocity of 5.8 k d s  and 7.6 k d s  for  lower crustal lithology 
(Paul & Nicollin, 1989). Nevertheless, we observe a  shift of the dominant frequency 
from 12 t o  8 Hz between 50 and 70 km of distance where the wavefield is dominated 
by PmP amplitudes. This may indicate frequency-selective attenuation of the 
transmitted wavefield through RZ. In  this case, it would mean that a frequency of 8 
Hz marks  the lower limit of the attenuated frequency band whereas the upper limit of 
the  attenuated frequency  band  was  not  recorded due t o  the narrow frequency band of 
our data. This lower  frequency  provides a constraint on the lower  bound of the range 
of layer velocities, on the upper bound of the thickness distribution and mainly on the 
impedance contrasts between layers (Paul & Nicollin, 1989). 
Based on these considerations the objectives of our modeling are more t o  propose a 
family of candidate models and to  preclude another kind of models but not t o  propose 
a fine modeling of velocities and thickness distributions in RZ. The fitting criteria used 
t o  select the family of candidate models are: 
PmP  and Pn travel times must be matched as well as  the location of PmP-Pn cusp 
which provides a  constraint on the average velocity in RZ, the velocity at  the top of 
upper mantle  and  the Moho depth. 
Qualitatively,  amplitude of reflections from the upper part of RZ must be weak 
enough t o  mimic the observed amplitudes. Moreover, we make  attempt t o  reproduce 
the  stronger Pr reflection  indicated on Figure 6.2.a  reflected  from near  the base of RZ. 
The predicted amplitude curve with respect t o  distance of the PmP dominant 
frequency (8 Hz) must match the observed amplitude versus distance curve. This 
modeling accounts for the magnitude of the  PmP  maximum amplitude, the location 
with respect to  distance of this maximum (which  corresponds - t o  the PmP-Pn cusp) 
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and  the  apparent  attenuation of the dominant frequency at post-critical distances. As 
reference amplitude used t o  model the absolute  amplitude of the PmP, we use the 
amplitude of Plc wave  according t o  the previous modeling of the upper structure (see 
travel  time analysis and previous  section). 
e The predicted dominant frequency of the PmP at a critical distance (90 km), where 
PmP does not interfere  with other reflections, must  match the observed dominant 
frequency. To estimate  the spectrum of the PmP alone we statically  shift it as shown 
on Figures 6.5.(b-c) and we compute the spectrum  in a 0.64 s-wide-window centered 
on the  flattened PmP. The spectrum is estimated by weighting of the correlation 
function with a Hanning window and with spatial smoothing over seven traces. 
Nevertheless, we remain very cautious about  the meaning of tRis criteria due t o  the 
narrow  spectral- band of data and t o  the difficulty to  measure  with accuracy the 
spectral content of the PmP. 
The reflectivity seismograms are computed at same distances than recorded 
seismograms, keeping one trace out of two between 38 and 128 km of distance. They 
are computed for a 5.12 s-window length with a sampling rate of 0.01 s similar t o  the 
data one. The amplitude-distance curve and  the spectrum at 90 kn of distance are 
computed for elastic RZ and for anelastic RZ with Qp=Qs=200. The sincd taper (see 
chapter 4.4) was not applied t o  complex reflectivity seismograms t o  compute the 
spectrum at 90 km of distance t o  preserve the spectral  content of seismograms. For 
the qualitative comparison ofthe seismograms, we apply the  same processing than for 
the modeling of the upper structure  (Butterworth  filtering  and convolution with a 
minimum  phase wavelet). 
The candidate models  for R2; are shown on Figure 6.22. We assume a standard Poisson 
ratio of 0.25 in RZ and in upper mantle for these models.  Velocity at  the top of the 
upper mantle is 8.6 W s  according to  the travel time analysis. 
Figure 6.21. Spectral  amplitude / source-receives offset (OBS 5-line 4) 
Spectral amplitude plotted with respect t o  the source-receiver offset from record 
section o f  Figure 6.2.21. The estimation of the spectrum was perfomed by weighting 
the correlation function with Hanning window. Each spectrum is normalized with 
respect t o  its maximum amplitude The spectral content of the  data is band-passed 
limited between 5 and -15 Hz. Note a  translation of the dominant frequency from 13 
to  8 Hz between 50 and 75 km where PmP dominates the wavefield. This may indicate 
a frequency-selective attenuation of the PmP due to  the  transmission of the wavefield 
in  the layered RZ (next page). 
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Figure  6.22.03-h). 1D velocity models of the RZ 
used to model record section from OBS 5 for 
line 4 (b) Best  fitting model. The  average velocity 
in RZ is 6.7 k d s  according  to  previous travel  time 
modeling of PmP  and  Pn  phases.  Note  the  increase 
of impedance contrasts with depth. Lamellae's 
thickness  is 600 meters.  The Moho is a first order 
discontinuity above a vertical  gradient. (cl Model 
without RZ used as a  reference  (d)  model  with an 
average velocity of 7.3 kmls in RZ (e) Model with 
one lamella  buried  in a  homogeneous RZ with  an 
average velocity of 6.7 km/s. (e) Model with an 
average velocity of 6.7 k d s  and  with 500m-thick 
laminae in RZ. (g )  Model with thin  lamellae  (h) 















The model of Figure 6.22.q without RZ at  the base of the  crust and with a velocity 
discontinuity for Moho, is used as a reference to  characterize the effect of RZ on PmP 
record.  Synthetic  seismograms computed for this model do not mimic the 
discontinuous pattern and the  apparent velocity of the observed post-critical PmP 
branch (Figure 6.23.~). Comparison between predicted and observed amplitude- 
distance curve  shows that a simple velocity  discontinuity from 7.1 t o  8.6 km/s at Moho 
is sufficient t o  generate the  strong  PmP amplitude at  critical distance (Figure 6.25.c). 
Nevertheless, this model does not generate the pronounced attenuation of the 
dominant frequency at post-critical distance (Figure 6.25.~). Moreover, the computed 
dominant frequency of the post-critical PmP (10 Hz) is higher than  the observed  one (8 
Hz) (Figure 6.26.c). 
We also test a layered  model  for RZ with an average  velocity of 7.3 km/s and with low 
impedance contrast between layers t o  check that a medium with  a high average 
velocity at the base of the  crust is precluded by the  data  (Figure 6.22.d). Qualitative 
comparison of the observed section and synthetic section precludes this kind of model 
as sub-parallel reflection branches with an apparent velocity of 6.7 k d s  recorded at  
post-critical distances are clearly not mimicked by this family of model (Figure 6.23.d). 
Moreover, the average velocity in RZ is too high t o  fit  the location of the amplitude 
maximum with respect t o  distance corresponding t o  the PmP-Pn cusp (Figure 6.25.d). 
The model of Figure 6.22.e exhibits a RZ constituted of a homogeneous layer with an 
average velocity of 6.7 k d s  in which is embedded a 500 m-thick-high-velocity (7.1 
WS) and  a low-velocity  (6.3 W s )  lamellae. This preliminary model  was generated to  
match PmP travel times and t o  mimic the individualized Pr reflection from RZ 
identified on Figure 6.2.a (Figure 6.24). We note as well than intra-RZ multiple from 
lamellae t o  the top of  RZ (PrrlrP) and from Moho to  the top of RZ (PmrlmP)  are well 
correlated with reflection branches a t  pre- and post-critical distances (Figure 6.24). 
Qualitative comparison between the predicted and the observed  section  shows good 
agreement although the post-critical PmP branch is more continuous on synthetic 
section than on observed  section (Figure 6.23.e). A sharp  first order discontinuity from 
velocity around 7.1 km/s and 8.6 km/s a t  Moho is enough t o  fit the maximum 
amplitude of PmP. Moreover, the amplitude-distance curve shows higher attenuation 
at  post-critical distance compared the curve of Figure 6.25.c but remains insufficient 
t o  match the observed  post-critical attenuation due to probably insufficient short-path 
multiples within RZ (Figure 6.25.e). 
We increase the number of lamellae in the model of Figure 6.22.f where RZ is 
constituted by a homogeneous layer with an average  velocity of 6.7 k d s  in which are 
embedded eight 500m thick-lamellae similar t o  the previous one (Figure 6.22.e). 
201 
Qualitatively, predicted and observed PmP look like very similar (for example, 
discontinuous character of post-critical arrivals is well  mimicked on synthetic section) 
(Figure 6.23.0. Moreover, the m a x i m u  amplitude distance cePrve is perfectly matched 
after  having included a 1 km-thick crust-mantle  transition at Moho (Figure 6.25.0. 
Nevertheless, qualitative comparison between observed and predicted section shows 
that amplitudes of Pr waves at  pre-critical distances are too high  on the  synthetic 
section due to  elevated impedance contrast between layers  in RZ and  constructive 
interference at -85 km of distance (Figure 6.23.f). 
A model with thin lamellae (-120 m) (Figure 6.22.g) is precluded  because it does not 
generate the  strong amplitude of PmP at critical distance (due t o  strong  scattering  in 
RZ) and the post-critical attenuation of the dominant frequency as  the  thin lamellae 
are too transparent for the spectral content of the wavefield (Figure 6.25.g).  On the 
other  hand, this model  does  not generate individualized Pr reflections but rather one 
unique Pr reflection with long reverberations as layer thicknesses in RZ are 
significantly lower than wavelength (Figure 6.23.g). 
si. model was also tested  adding  a  layered Moho (Figure 6.22.h). The thickness of 
lamellae is classically one quarter of wavelength (200 m) to  enhance reflectivity of 
Moho (Fuchs, 1969). For this model, a velocity of 8.2 k d s  was used in  the  upper 
mantle. This  model  mimics the maximum amplitude of PmP  and  the amplitude peaks 
whose magnitude decreases with respect t o  post-critical distance but does not match 
the location of the PmP-Pn cusp  due to the lower  velocity in  the upper mantle  (Figure 
6.25.h). 
Our best fitting model is inspired from model of Deichmann & Ansorge (1983) 
(Figure 6.22.b and table 6.7). Qualitative match between observed and synthetic 
sections is shown comparing figures 6.23.a and 6.23.b and on figure 6.27. This model 
provides the best trade-off we found between the combined  effects of the number  and 
the thickness of the layers and the impedance contrasts between the high- and low- 
velocity layers to  match simultaneously the  main  features of the observed section (e.g. 
travel  times of the identified waves (Prl,  Pr, PmP, Pn) and the PmP-Pn cusp, the 
weak amplitude of Pr1 wave and Pr waves from the upper part of FEZ, the stronger Pr 
reflection from near  the base of RZ, the  strong amplitude of the  PmP a t  critical 
distance, the pronounced apparent  attenuation of the post-critical PmP  as well as its 
discontinuous character with a 6,70 k d s  asymptotic velocity) (Figures 6.23.a and 
6.23.b). 
This model  for RZ is constituted of 600 m-thick lamellae with increasing impedance 
contrasts and decreasing vertical velocity gradients with respect to  depth. Average 
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velocity in RZ is 6.70 k d s  according  previous travel  time modeling. We sub-divided 
RZ in two main  units:  in  the upper part of RZ, between 19,5 and 23,3 km depth, 
velocities range between 6,40 k d s  and 7,OO k d s  for the high velocity-layers and 
between 6,20 km/s and 6,60 k d s  for the low velocity-layers. The vertical velocity 
gradient is 0,132s-1. The weak impedance contrasts between high- and low-velocity 
layers (between 0,03 and 0,056) allow t o  generate the weak amplitude of the 
reflections from the upper part of RZ. At 23,3 km depth, we delineate a more 
pronounced velocity step in RZ between  6,60 k d s  and 7,30 k d s  which marks  the top 
of the second unit  in RZ. This velocity step allows t o  reproduce the stronger amplitude 
of the identified Pr wave  labelled on figure  6.23. In the second unit of RZ, impedance 
contrasts between high- and low-velocity layers (0,08) are significantly higher 
compared t o  the upper part of RZ. This increase of impedance contrast  towards the 
base of RZ was required t o  generate enough attenuation of the PmP dominant 
frequency at  post-critical distances related t o  short-path  multiples  in  the  lamellae 
(Figure 6.25.b).  Velocities range between  7,30 k d s  and 7,40  km/s  for the high-velocity 
layers  and between 6,70 and 6,80 km/s for the low-velocity layers. Vertical velocity 
gradient is 0,063s-1. 
The absolute  amplitude of PmP (Figure 6.25.b) is generated by a sharp  first order 
discontinuity at Moho between 6.80 k d s  and 8.60 km/s although we  do not preclude 
the presence of a layered Moho (Figure 6.25.h) or a -1 km-thick-crust-mantle 
transition  (Figure 6.25.e).  The spectrum of PmP computed for the best fitting model 
has  the  same dominant frequency than  the observed spectrum (8 Hz) (Figure 6.26). 
Amplitude of frequential component  higher than 8 Hz are higher on synthetic section 
than on  observed  section but may  probably be attenuated including weak anelasticity 
in  the  crust and RZ (Figure 6.26). 
The synthetic seismograms described previously were computed for elastic RZ. 
Anelastic behavior of RZ was also simulated by a low &-factor o f  200 for P  and S 
waves. Maximum amplitude of PmP is not anymore matched for anelastic RZ models 
precluding strong anelasticity in RZ (Figure 6.25.(a-f)). 
These two distinct sub-divisions pinted out in RZ could  be significant in  terms of the 
geological structure and support  a change in the origin of reflectivity. This question 
will be debated more extensively in chapter 9. Obviously, the real Earth is much  more 
complex than our best fitting model, just as there is probably a  strong 2D-component 
in the reflective lower crust. Nevertheless, in accounting for our selected fitting 
criteria  adapted t o  our limited data,  the velocity  model in RZ allows a good fit of these 
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Figure 6-23.(a-h). Reflectivity synthetic seismogram sections 
Record section from OBS 5 for line 4 compared t o  reflectivity synthetic sections 
computed for models of Figure 23. The reflectivity zone in  the model is from top of 
lower crust to upper  mantle. 
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Figure 6.24.(a-h). Travel  time modeling of wide-angle reflections 
Detail of record  section  from OBS 5 for  profile 4 centered on the PmP with superposed 
travel time curves computed in the model of figure 6.22.e. Phase labelled Pr 
undergone one reflection  from top of the high  velocity-lamellae. Phase labelled PrrlpP 
undergone a  first reflection  from top of the high  velocity-lamellae, a reflection  from top 
of RZ and  a second  reflection from top of the high  velocity-lamellae. Phase labelled 
PmrlmP undergone a first reflection from Moho, then a reflection  from top of RZ and a 
second  reflection  from  Moho.  These predicted phases match some  observed arrivals on 
the record  section. 
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Figure 6.25.(a).  Observed and computed PmP amplitude-distance  curves from 
OBS 5 for line 4 
(a) Amplitude  distance curve of PmP from OBS 5 of line 4.  (b-h).  Comparison of the 
observed  (solid line)  and predicted  (dot line)  amplitude-distance curves for  models of 
Figure 6.24. Thick  and thin dot curves corresponds respectively t o  elastic RZ and 
anelastic RZ (Qp=Qs=200 in each lamellae). On Figure 6.26(b) the weak amplitude- 
distance curve  correspond t o  observed and predicted Plc amplitude used as reference 
to  model the absolute amplitude of PmP. Significant anelasticity  seems t o  be precluded 
in RZ t o  allow the  strong  PmP amplitude at 60 k m .  Fine-layered RZ (g) does not allow 
t o  model the absolute  amplitude of the  PmP due to  homogenization of the  transmitted 
wavefield. A layered RZ is necessary t o  generate enough attenuation of the post- 
critical PmP  dominant frequency (8 Hz) (compare (b)(5 lamellae), (O(4 lamellae), (e) (3  
lamellae)  and (d) (one lamellae)). Note that  the layered Moho allow t o  mimic the 



















Table 6.7. Velocity-depth function in the reflective zone (OBS 5-line 4) 
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TROISIEME PARTIE: DISCUSSION 
Introduction 
L'interprétation des résultats décrits dans la deuxième partie de la thèse est 
présentée dans cette troisième partie. Une analyse de la structure du bassin 
océanique d'Enderby sera présentée en premier lieu dans  la  mesure où elle fournit  la 
structure de la croûte océanique située à proximité  du plateau à laquelle nous ferons 
référence dans la suite de la discussion. Cette analyse est basée sur  la comparaison 
entre  la  structure sismique du bassin d'Enderby et celle d'autres  bassins océaniques. 
Cette analyse a été facilitée par des études récentes, menées sur  la croûte océanique, 
qui ont permis de dégager quelques mécanismes influençant la  structure sismique de 
la croûte (White et al., 1992; Mutter & Mutter, 1993). Un modèle  pétrologique  de la 
croûte du bassin d'Enderby sera proposé à titre de conclusion en comparant les 
modèles  de vitesse des ondes P et S avec  les vitesses mesurées en laboratoire sur les 
échantillons prélevés dans les  différentes unités de  complexes  ophiolitiques (Salisbury 
& Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 1981). 
Au chapitre 8, l'origine du plateau de Kerguelen-Heard (domaine nord du  plateau) 
sera discutée toujours à partir de la comparaison avec d'autres domaines océaniques. 
Cette discussion sera brève dans la mesure où  la structure du plateau de Kerguelen- 
Heard est typique de  celle  d'un plateau océanique mis en place dans une configuration 
comparable à celle  de  l'Islande actuellement. 
Au chapitre 9, de manière comparable à l'analyse du bassin d'Enderby et du plateau 
de Kerguelen-Heard, nous comparons la  structure du bassin de Raggatt avec  celle 
d'autres domaines océaniques.  Pour  cela nous utilisons toujours les études de synthèse 
de White et  al. (1992) et Mutter & Mutter (1993) mais aussi le modèle théorique 
d'accrétion magmatique de White & McKenzie (1989) et les mesures de vitesse en 
laboratoire sur des échantillons prélevés sur les  complexes ophiolitiques (Salisbury & 
Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 1981). Cette dernière analyse reste 
cependant  limitée  en raison de l'absence d'ondes S observables sur les données de 
sismique grand-angle du bassin de Raggatt. Dans la mesure où la  structure sismique 
du bassin de Raggatt ne nous a pas semblé caractéristique de celle d'un plateau 
océanique, nous la comparons à celles des différentes domaines constituant les marges 
continentales volcaniques et aux mesures de vitesse en laboratoire sur différents 
constituants de la ,croûte continentale. Dans un second temps, nous discutons 
quelques hypothèses pouvant expliquer l'origine de la réflectivité de la base de la 
croûte et les vitesses observées au toit  du manteau supérieur. Nous tentons de 
déterminer  dans quelle mesure la structure de la base  de  la croûte et du manteau 
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supérieur  appuie ou infirme les hypothkses kmises pskcedemment sur l'origine du 
bassin de Raggatt. 
A l'issue de ces trois analyses sur le bassin ockanique d'Enderby, Pe domaine nord et le 
domaine sud du plateau, menées independamment pour cerner les  caractéristiques 
propres à chaque domaine, nous proposons une synthgse des similitudes et des 
differences  de ces unités et de l'archipel de Kerguelen (Recq & Charvis, 1986; Recq et 
al., 1990). Nous tenterons de replacer l'interprktation de chaque domaine du plateau 
et  du bassin d'Enderby dans un modkle de formation du  plateau de Kerguelen en 
utilisant kgalement les &tudes géologiques et g6ophysiques antkrieures sur le plateau 
de Kerguelen. 
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ChaPitre 7: Structure Drofonde  du bassin  océaniaue d'Enderbv: imdications 
pétrolopiaues. 
7.1. Rappel des principaux résultats du chapitre 4. 
La croûte du bassin d'Enderby est constituée par les  couches classiques de la croûte 
océanique: la couverture sédimentaire (couche 11, la couche 2 et  la couche 3 (Raitt, 
1963). 
a. Modèle 2 0  de  l'ensemble d u  profil  (analyse  des  temps  d'arrivée) 
Un  modèle 2D, décrivant les propriétés moyennes  des grandes  unités de la  structure, 
a été dans un premier temps déduit de l'inversion  des temps d'.arrivée (Figure 7.1). La 
topographie accidentée des interfaces sédiment-couche 2 et couche 2-couche 3 a 
compliqué l'inversion des temps d'arrivée. L'épaisseur de la croûte magmatique 
(couche 2 + couche 3) varie  entre -10 et 13,5 km et diminue progressivement au  fur  et 
à mesure que l'on  s'éloigne du plateau. 
La couverture sédimentaire est particulièrement fine  voir  localement inexistante. Elle 
est caractérisée par  un coefficient  de  Poisson  élevé  (-0,485). Aucune arrivée sismique 
réfractée  dans la couverture sédimentaire  n'ayant été observée sur les profils, une 
vitesse d'onde P de 1,60 k d s  a été utilisée lors de la modélisation à laquelle 
correspond une vitesse de  0,27 k d s  pour les  ondes S. Les sédiments sont directement 
en contact avec la couche 2 océanique. 
La  couche 2  a une épaisseur  variant  entre 1,5 km et 4,9 km. La vitesse au sommet de 
la couche 2 est de 5,O km/s et varie entre  6,3 km/s et 6,48 k d s  à sa base. 
La  couche 3 a une épaisseur  variant  entre 7 km à l'ouest et 11 km à l'est. Les vitesses 
varient  entre 6,70 k d s  et 6,90 W s  au sommet de la couche 3 et  entre -7,25 et 7,32 
W s  à la base de la couche  3.  Le Moho est  situé à une profondeur variant  entre  18 km 
à l'est  et -15,5 km à l'ouest. Les vitesses dans le manteau  supérieur  ne  sont  pas 
contraintes par les temps d'arrivée car  l'onde Pn  n'est observée que sur un OBS. 
Le fort  contraste des vitesses sismiques à l'interface sédiment-couche 2 favorise la 
conversion des ondes P en onde S et inversement si bien que des  ondes  converties P-S 
qui se sont propagées dans l'ensemble de la croûte magmatique ont pu être 
enregistrées avec un bon rapport signal sur bruit sur les trois composantes de 1'OBS 
situé  au centre du profil. Les ondes P et les ondes converties P-S enregistrées par 
1'OBS situé au centre du profil (où la structure est relativement homogène 
latéralement)  ont été modélisées à l'aide de sismogrammes synthétiques pour définir 
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deux modèles 1D plus détaillés des  lois  de vitesse P et S en fonction  de la profondeur 
(un modèle pour les enregistrements  situés à l'est de 1'OBS 3 (modèle 1) et un modèle 
pour les enregistrements  situés à l'ouest de l'OBS 3 (modèle 2)) (Figure 7.2). 
SE Distance (km) 
0 9 17 26 34 43 51 60 69 77' 86 94 103 111 120 
NW 
Figure 7.1. Modkle 2D de vitesse du bassin  ockanique d'Enderby 
b. Modèles  de  vitesse 1D du  bassin d%nderby sous 1'OBS 3: analyse des amplitudes. 
La  couche 2 est constituée par de- mités separées par  une zone  de transition de 200- 
100 mètres  d'épaisseur (pour les  modèles 1 et 2 respectivement): la première unité  a 
une kpaisseur d'environ 900 mètres. Les vitesses P  sont de l'ordre de  4,65-4,75 k d s  
au sommet et 4,90-5,20 k d s  à la base. Les vitesses S sont de l'ordre de 2,57-2,54 km/s 
au sommet et de 5,65-5,60 km/s A la base. Les  coefficients  de  Poisson correspondant 
sont de  0,28-0,30. 
Les vitesses  P  augmentent  rapidement de  4,90-5,20 k d s  B la base de la première 
unit6 de la couche 2 à 5,65-5,60 k d s  au sommet de la deuxikme unité de la couche 2 
dont l'épaisseur est de 2,O-2,4 km. Les vitesses des  ondes P à la base de la couche 2 
varient consid6rablement entre les deux modèles entre 6,30 k d s  (modèle 2) et 6,75 
k d s  (modèle 1). Les vitesses S au sommet et à la base  de cette deuxi5me unité sont 
semblables pour les deux modèles et augmentent de 3,07 k d s  au sommet B 3,67 M s  
à la base. 
Le coefficient  de  Poisson est de 0,29 dans la deuxième unité de la couche 2 pour le 
modèle 1 alors qu'il décroît de 0,29 au sommet à 0,24 à la base de la deuxième unité 
de la couche 2 pour  le  modèle 2. 
La  couche 3 a une épaisseur de 8,3-8,0  km.  Les vitesses des  ondes P au sommet de la 
couche 3 sont de 7,OO-7,05 k d s  et les vitesses des  ondes S de 3,9 k d s  représentant 
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u n  coefficient  de  Poisson  de -0,28. Les vitesses des  ondes P et S à la base  de la croûte 
sont de 7,5 km/s et 4,OO km/s respectivement représentant un coefficient de Poisson  de 
0,31. 
Le Moho a été modélisé par une zone de transition, entre 15,7 et 16,5 km de 
profondeur, entre une vitesse crustale de 7,50 km/s et une vitesse de manteau 
supérieur à 8,30 M s .  La vitesse dans le manteau  supérieur  reste  mal définie mais la 
position de l'amplitude maximale de la PmP en fonction  de la distance suggère des 
vitesses élevées au toit du manteau supérieur (28,30 km/s). 
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.(a-d). Modkles de vitesse 1D pour YOBS 3 du profil d'Enderby 
Modèles  de vitesse 1 D  déduits de la modélisation par sismogsammes synthétiques des 
données enregistrées par 1'OBS 3 du profil 7. (a). Modèle de vitesse Vp (courbe 
continue) et Vs (pointillés) en fonction  de la profondeur  d'après  la modélisation des 
tirs localisés à l'est de I'OBS 3. (modèle 1). (b) Modèle  de vitesse Vp (courbe continue) 
et Vs (pointillés) en fonction de la profondeur d'après la modélisation des tirs localisés 
à l'ouest de 1'OBS 3 (modèle 2). (c) Loi de vitesse Vp en fonction de la vitesse VS 
d'après  la modélisation des tirs localisés à l'est de  I'OBS 3. (d) Loi  de vitesse Vp en 
fonction de la vitesse Vs d'après la  modélisation des tirs localisés à l'ouest  de  1'OBS 3. 
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7.2. Identité de la croûte océanique du bassin #Enderby. 
Quatre  grandes familles de croûte océanique peuvent être distinguées (White et al., 
1992): 
- les croûtes océaniques dites 'normales' dont l'épaisseur est de 7,lf 0,8 km. 
- les croûtes océaniques dites 'anormales' caractérisant la proximité des zones de 
fracture ou des dorsales au  taux d'accrétion très lent. La caractéristique structurale 
principale de  ce type de  croûte  océanique est la faible épaisseur de la couche  3. 
- les croûtes océaniques  dont la mise en place a eu lieu à proximité d'un point chaud. 
Ces croûtes sont caractérisées par  un épaississement (épaisseur de la croûte 10,3-t1,7 
km) lié à l'anomalie thermique dans le manteau  augmentant le taux de fusion partiel 
du manteau. 
- Les croûtes océaniques  mises en place directement sur un point chaud c'est-à-dire les 
plateaux océaniques. L'épaisseur de  ces  croûtes est de 20+1 km.  Un  exemple actuel est 
constitué par l'Islande où l'épaisseur de la croûte peut  atteindre 30 km (Bjarnason et 
al.,  1993). 
Une simple comparaison entre l'épaisseur de la croûte magmatique du bassin 
d'Enderby (10-13 km) avec les  valeurs moyennes décrites ci-dessus suggère que sa 
mise en place a  eu lieu à proximité d'un point chaud ce qui est logique  compte tenu de 
la proximité du plateau de Kerguelen.  Les  relevés bathymétriques lors  de la campagne 
KeOBS ont révélé la présence de nombreux monts sous-marins dans le bassin 
d'Enderby à proximité du profil suggérant une activité volcanique abondante 
contemporaine ou postérieure à la mise en place de la croûte  océanique. 
L'épaisseur de la croûte magmatique suggère d'après le  modèle théorique d'accrétion 
magmatique de White & McKenzie (1989) qu'une  augmentation de la  température 
potentielle du manteau de -100°C est nécessaire pour créer le volume de matériel 
magmatique correspondant à l'épaisseur de la croûte magmatique du bassin 
d'Enderby (Figure 7.3). 
Plusieurs autres caractéristiques de la croûte du  bassin  d'Enderby sont en accord  avec 
cette  origine. D'après une synthèse des études de sismique  grand-angle menées sur les 
croûtes océaniques, Mutter & Mutter (1993) proposent que les caractéristiques de  la 
couche 3 océanique soient les meilleurs marqueurs de l'identité de la croûte  océanique. 
Cela se traduit  par le fait que l'épaississement d'une croûte  océanique mise en place à 
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l'axe  d'une dorsale est principalement Si6 à l'épaississement de la couche 3 (Figure 7.4) 
et que cet épaississement est accompagné par une augmentation 
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Figure 7.3. Modkle d'accrétion magmatique 
Épaisseur de la croûte magmatique créee par décompression adiabatique  du  manteau 
asthenosphérique  en fonction  de la  température potentielle dans le cas  de l'accrétion 
magmatique à l'axe  d'une dorsale (White & McKenzie,  1989).  Le volume de matériel 
magmatique émis augmente avec la température potentielle. La croix marque 
l'épaisseur moyenne "d'une croûte océanique normale et la température potentielle 
correspondante (1280 O C ) .  Une augmentation de 100°C de la temperature potentielle 
du manteau  est necessaire pour créer une croûte océanique de l'épaisseur du bassin 
d'Enderby. 
moyenne dans la couche 3 (Figure 7.5). Cette dernière conclusion est  en accord  avec  le 
modkle d'accrétion magmatique de White & McKenaie (1989) qui postule que 
l'augmentation de la température potentielle dans le manteau (responsable de 
l'épaississement  crustal) provoque une modification de la composition minéralogique 
des magmas  caracterisee  par un enrichissement  en minéraux ferro-magnésiens. Cet 
enrichissement  en mineraux ferro-magrksiens provoque à une profondeur donnke une 
augmentation de la vitesse sismique  estimée à 0,3 k d s  pour une augmentation de 
temperature de 200 O C .  Mutter & Mutter (1993) propose que l'augmentation de la 
proportion des roches ultramafiques dans les croûtes océaniques épaissies explique 
l'augmentation de la vitesse dans  la couche 3 avec l'épaisseur de la croûte. 
Le rapport  entre  l'épaisseur de la couche 2 et de la couche 3 océanique est de  0,40-0'44 
(au  centre du profil d'Enderby). Cette  valeur  est comprise entre la valeur moyenne 
pour une croûte océanique normale (0 ,6)  et une croûte océanique épaissie mise en 
place sous un point chaud comme l'Islande (0,225) (Bjarnason et  al., 1993) et indique 
que l'épaississement  crustal  est dominé par celui  de la couche 3. Il est à noter que 
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l'épaississement de la croûte sous le bassin d'Enderby est du à un  épaississement 
homogène de la couche 3 dans laquelle aucune subdivision crustale n'a pu être 
identifiée (Cf. chapitre 4) mais  pas à la présence d'une couche' ajoutée à la base  de la 
croûte avec  des vitesses élevées comme  le suggère  les  modèles basés sur les ophiolites 
de Kempner & Gettrust (1982).  Cela est en accord  avec l'analyse de Mutter & Mutter 
(1993) qui suggère que les mécanismes d'accrétion contrôlant la formation des croûtes 
océaniques normales et épaissies sont les mêmes, l'épaississement de la croûte 
océanique s'effectuant simplement par un épaississement homogène  de la couche 3 
vers le bas (Figure 7.4). 
Les vitesses à la base de la couche 3 varient  entre 7,25 et 7,50 MS. Ces vitesses sont 
compatibles avec l'ensemble des observations sur d'autres croûtes océaniques 
d'épaisseur semblable (Figure 7.5). 
Cette première analyse des grandes lignes de la structure crustale du bassin 
océanique d'Enderby suggère que la proximité d'un point chaud a affecté la mise en 
place de la croûte. Cela suggère également, en raison de la proximité du plateau de 
Kerguelen, que la mise en place du plateau de Kerguelen qui est probablement 
contemporaine de la mise en place de la croûte  océanique  du bassin d'Enderby est liée 
également à l'action d'un point chaud. Cette hypothèse sera évidemment plus 
abondamment discutée lors de l'interprétation de la structure profonde du bassin de 
Raggatt et du plateau de Kerguelen-Heard. 
7.3. Modèle  pétrologique de la  croûte  du bassin océanique  d'Enderby. 
La comparaison entre les vitesses sismiques d'une croûte océanique déduites des 
données de sismique grand-angle et les vitesses mesurées en laboratoire sur des 
échantillons de roches représentatifs des constituants de la croûte océanique ont 
permis à de nombreux auteurs de proposer un modèle pétrologique de la croûte 
océanique 'sismique' (e.g. Spudich & Orcutt, 1980; Purdy, 1983; Au & Clowes, 1984; 
Mithal, 1989; Lindwall, 1991). Cette analyse pétrologique est beaucoup plus fiable 
lorsque la  mesure de la vitesse des ondes S s'ajoute à celle des vitesses P. Cette 
mesure nécessite l'enregistrement d'ondes converties P-S ce qui est loin d'être 
systématique en milieu marin (Cf. chapitre 4). 
Les vitesses de  référence jugées représentatives d'une croûte océanique utilisées lors 
de ces interprétations pétrologiques, correspondent aux vitesses mesurées en 
laboratoire sur des échantillons de roches constituant les complexes ophiolitiques 
(Salisbury & Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 1981; Christensen & 
Salisbury, 1982). En effet,  les  ophiolites sont reconnues comme des fragments de 
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Figure 7.4. Rapport  e n t r e  
l'epaisseur de la couche 2 et 
1'6paisseur de l a  croiite 
magmatique represent6 en fonction 
magmatique (couche 2 -+ couche 3). 
Pour une croûte ockanique l'épaisseur 
relative de la couche 2 océanique 
diminue avec l'épaisseur totale de la 
croûte  magmatique.  Les  triangles 
indiquent  les  valeurs  obtenue à 
Kerguelen  (End.  pour  le  bassin 
d'Enderby), d'aprhs Mutter & Mutter, 
(1993). 
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Figure 7.5. Vitesse moyenne dans Ila 
couche 3 ockanique repr6sent6e en 
fonction de l'6paisseur de la couche 
3 oc6anique La vitesse moyenne dans 
la couche 3 océanique augmente avec 
l'épaisseur de la couche 3 ockanique.  La 
croissance de la tendance moyenne 
disparaît pour une croûte océanique 
dont l'épaisseur dépasse 13 km et pour 
laquelle la vitesse moyenne dans la 
couche 3 est de l'ordre de 7,30 k d s .  Le 
triangle annoté  (End.) indique la valeur 
obtenue pour le bassin  d'Enderby, 
d'après Mutter & Mutter (1993). 
croûtes océaniques mises  en place à terre  par obduction.  L'hypothese postulant que la 
structure des ophiolites est semblables d'un point de vue sismique B une croûte 
océanique a  été validée par Kempner & Gettrust (1982) et Kempner & Gettrust (1982) 
à l'aide de sisrnogrammes  synthétiques  calculés  dans  un modele de vitesse 
caractéristique  d'un complexe ophiolitique et comparés 5 des données enregistrées 
dans  la croûte océanique. La structure d'un complexe  ophiolitique est constituée de 
f apn  très schématique du  haut vers  le  bas de la  structure  par des basaltes en coussin 
correspondant à la  partie supérieure de la  couche 2 sismique, un complexe  de dykes 
dans ou à la base duquel  se  situe l'interface sismique entre les  couches 2 et 3, une 
couche épaisse de gabbros, non litée dans  sa  partie  supérieure et interstratifiée dans 
sa partie basale avec des couches  de péridotites, correspondant à la majeure  partie de 
la  couche 3 sismique (Figure 7.6). Le deuxième jeu de mesures de référence est fourni 
par les résultats de forage mais ces mesures sont limitées à la partie superficielle de la 
croBte  océanique. 
220 







UP TO 90 '1. 
Figure 7.6. Structure type d'un complexe ophiolitique 
(Christensen & Smewing, 1981). 
L'une  des limites de  ces analyses pétrologiques à partir de données de sismique grand- 
angle est fixée par le pouvoir de résolution des méthodes de sismique grand-angle 
marine (Karson et al., 1984; Mackenzie, 1984). La croûte océanique inférieure est  par 
exemple finement  litée  dans la zone  de transition entre les constituants mafiques et 
ultramafiques (Karson e t  al., 1984). L'échelle de cette stratification varie du 
centimètre à la dizaine de mètres. Il'est évident que ces structures ne peuvent être 
identifiées à l'aide de données de sismique grand-angle. dont la bande passant  est de 
5-15 Hz. Par exemple, une couche avec une vitesse typique de couche 3 océanique 
(7,OO km/s) dont l'épaisseur est inférieure à -250 mètres  ne  pourra  pas être identifiée 
avec une fréquence du signal de 10 Hz.  De la même manière, l'échantillonnage spatial 
des données (-190 mètres) exclut qu'une structure dont l'extension latérale est 
inférieure au kilomètre puisse être identifiée. 
Enfin, différents paramètres, affectant les vitesses sismiques, ne  sont  pas pris en 
compte lors des mesures de vitesse en laboratoire. Le principal d'entre eux est la 
porosité de la croûte océanique provoquant une diminution apparente des vitesses 
'pétrologiques' mesurées à l'échelle de la sismique grand-angle. La  porosité diminue 
généralement avec l'âge de la croûte  océanique en raison de la  fermeture progressive 
des  pores et des fissures. La taille des  pores et des fissures définissant la porosité dans 
une couche est trop grande pour être prise en compte lors des mesures de vitesse en 
laboratoire. Cela a pour conséquence que l'analyse pétrologique d'une croûte 
océanique ne  peut être effectuée indépendamment de l'analyse de sa porositi: plus 
particulièrement en ce qui concerne sa structure superficielle. Les deux autres 
221 
paramètres principaux pouvant affecter les vitesses sismiques sont la temperature et 
la pression. Neanmoins, pour un géotherme océanique moyen, les deux effets sont à 
peu près compensés (20°@/km). 
Dans la  suite et en tenant compte des remarques ci-dessus, nous proposons un modèle 
pétrologique  simple de la croûte  océanique du bassin d'Enderby. 
7.3.1. Quelques considérations gknkrales.  Influence de la porosité sur les 
vitesses sismiques. 
Les  lois  de vitesse Vp en fonction de la vitesse Vs sont  représentées pour les modèles 1 
et 2 sur  la figure 7.7. Cette  représentition proposée par Spudich Orcutt (1980) et 
reprise depuis par de nombrem  auteurs  a  l'avantage de faciliter la comparaison entre 
les vitesses déduites de la sismique et les vitesses obtenues en laboratoire. 
Notamment, les lignes d'isovaleur des coefficients  de  Poisson sont  reprksentées  par 
des droites. 
Les vitesses mesurées sur les échantillons d'ophiolites par Salisbury & Christensen 
(19781, Christensen & Smewing (1981) et Christensen & Salisbury (1982) sont 
superposees a m  modèles 1 et 2 (Figure 7.7). 
La  loi  de vitesse Vp en fonction de Vs est quasi linéaire pour le modèle 1 et les valeurs 
du coefficient de Poisson sont eonfinées dans  un couloir  de valeurs comprises entre 
0 3 7  et 0,29 (Figure 7.7). Cette courbe se superpose remarquablement bien aux 
valeurs de vitesses de laboratoire pour l'ensemble de la croQte (Figure 7.7). L'absence 
de variations fortes du coefficient  de Poisson, autour d'une valeur moyenne de 0,28 
dans toute la croûte (Salisbury Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 1981; 
Purdy, 19831, est caractéristique  d'une croûte océanique ancienne pour laquelle  la 
porosité faible a un effet négligeable sur les vitesses sismiques (Shaw, 1994). La 
courbe decrivant le  modèle 1 est également très proche du 'couloir' de coefficients de 
Poisson obtenu par inversion  des  formes  d'onde des ondes P et S enregistrkes dans une 
croQk scéanique de 140 Ma (Shaw, 1994). Au contraire, des anomalies de  coefficient 
de  Poisson anormalement faibles (-0,2$) sont fréquemment observbes dans les croûtes 
océaniques jeunes à des profondeurs  comprises entre 0,8 et 1,5 km (Spudich & Orcutt, 
1980; Au & Clowes, 1984). De façon paradoxale, une anomalie comparable du 
coefficient  de  Poisson  localisée à la  base  de la couche 2 est observée pour le  modèle 2 
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Figure 7.7. Comparaison entre  les  vitesses dans le  bassin d'Enderby et des 
ophiolites 
Loi de vitesse des ondes P en fonction de la vitesse des ondes S déduites de la 
modélisation  des enregistrements de  1'OBS  3. Les vitesses mesurées en laboratoire sur 
les échantillons d'ophiolites représentatifs de la totalité de la  structure  crustale  sont 
reportées sur le graphe. Ces vitesses sont  d'après Salisbury & Christensen (19781, 
Christensen & Smewing (1981), Christensen & Salisbury (1982). La bande grisée 
décrit la loi  de vitesse Vp en fonction  de la vitesse Vs caractéristique  d'une croûte 
océanique ancienne (Shaw, 1994). Les courbes, en tirés et continue épaisse, décrivent 
respectivement les modèles 1 et 2 pour 1'OBS 3 du profil d'Enderby. Les droites 
continues en  trait fin correspondent aux droites d'isovaleur du coeffkient  de  Poisson. 
du profil d'Enderby malgré l'âge Crétacé de la croûte. Cette anomalie est liée à la 
vitesse des  ondes P de  6,30 km/s à la  base  de la couche 2 pour le modèle 2 alors qu'elle 
est de 6,75 km/s pour le  modèle 1 (Cf. chapitre 4). Au chapitre 4, nous avons suggéré 
que cette différence  de vitesse observée de part  et d'autre de  1'OBS 3 pouvait être due 
à un  effet  topographique (de l'interface sédiment-couche 2 probablement). Dans ce cas, 
la vitesse des  ondes P à la base de  la  couche 2 serait de l'ordre de 6,50 k d s  à laquelle 
correspondrait un coefficient  de  Poj.sson  de 0,27 pour une vitesse des  ondes S de 3,57 
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M s .  Ces valeurs  sont caractéristiques de  la  base  de la couche 2 océanique ancienne. 
Dans  le cas contraire, nous proposons, dans  la  suite une  interprétation géologique 
pouvant expliquer cette variation  laterale de vitesse. 
D'un point de vue pktrologique, cette anomalie ne peut  6tre associée qu'A la présence 
de trondhjemites qui ont des coefficients  de  Poisson faibles en raison de leur  teneur en 
quartz. Cependant, les trondhjemites sont plus frequemment observkes sous le 
complexe  de  dykes dans la couche 3 océanique si bien que cette  interprktation  est peu 
probable dans  la mesure oil l'anomalie den coefflcient de Poisson est observee dans la 
couche 2 (Spudich & Orcutt, 1980). Shaw (1994) propose un modèle décrivant 
l'évolution de la porosité en fonction  de l'gge de la croCte. Le modèle  de  porosité est 
décrit par  dew populations de fissures: la premisre est constituée par des fissures 
fines et  la deuwisme par des fissures larges (Figure 7.8). 
Les deux populations de fissures ont un effet inverse sur les coefficients  de  Poisson, la 
premihre ayant tendance à augmenter sa valeur par rapport 2 une rocRe non 
fracturée,  la deuxième ayant tendance A la diminuer (Shearer, 1988). Dans les croûtes 
océaniques anciennes, les produits  d'altération  hydrothermale ont comblé les dew 
populations de fissure si bien que la correspondance entre les vitesses mesurées en 
laboratoire et les vitesses déduites de la sismique, caractérisées par  un coefficient  de 
Poisson proche de 0,28, est bonne (Figure 7.8). Dans le cas d'une croûte océanique 
jeune,  les deux populations de fissures cohabitent dans  la  partie superficielle de la 
croate. L'effet  opposé des dellue populations de fissures sur les coefficients  de  Poisson 
se compense si bien que les vitesses calculées par la sismique et en laboratoire restent 
compatibles (Figure 7.8). A des profondeurs supérieures, les produits d'altération 
hydrothermale  ont comblé les fissures fines et seules les  fissures  larges  subsistent 
provoquant la diminution apparente des coefficients  de  Poisson dans la croûte (Figure 
7.8). 
I1 faut noter kgalement que cette anomalie du coefficient de Poisson a déjia été 
observée sur une croûte océanique ancienne par Duennebier et al. (1987) alors qu'elle 
n'ktait  pas observée sur un profil situé  dans la m6me zone  (Bke & Bibee, 1989). 
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Figure 7.8. Influence de  deux populations de fissures (fines et larges) sur le 
coefficient de Poisson 
(a) répartition des fissures fines en fonction de la profondeur (b) répartition des 
fissures  larges en fonction  de la profondeur. A la profondeur (A) les deux populations 
de fissures cohabitent. Une bonne correspondance est observée entre  les vitesses 
déduites de la sismique et les  vitesses mesurées en laboratoire (c); à la profondeur (B), 
seules les fissures fines sont scellées par des produits d'altération hydrothermale si 
bien que les fissures larges sont responsables du coefficient  de  Poisson faible qui n'est 
pas observé sur les vitesses mesurées en laboratoire (c); à la profondeur (C) les deux 
populations de fissure sont scellées et l'on retrouve une bonne correspondance entre 
les vitesses déduites de la sismique et les vitesses mesurées en laboratoire (cl (Shaw, 
1994). 
7.3.2 Analyse pétrologique. 
Les vitesses d'onde P observées au sommet de la couche 2 (4,65-4,75 k d s )  sont 
caractéristiques des valeurs observées au toi t  de la couche 2B des croûtes océaniques 
anciennes et sont comparables à celles  observées par Purdy (19831, Mithal (1989), 
Lindwall (1991) et Minshull et al. (1991).  Des vitesses beaucoup plus faibles (3,5t-0,5 
k d s )  correspondant à la couche 2 A  sont souvent observées au to i t  de la croûte 
océanique jeune.  Cette couche tend à disparaître ou devient indécelable lorsque la 
croûte océanique vieillit (Houtz & Ewing, 1976). Les vitesses d'onde P de 4,65-4,76 
km/s sont plus faibles que les valeurs mesurées en laboratoire sur des échantillons de 
basalte correspondant au sommet de la couche 2 (Vp -5,65 k d s )  (Spudich & Orcutt, 
1980). Cet  écart est classiquement interprété comme dû à la porosité au toit de la 
couche 2 qui diminue la vitesse apparente des vitesses sismiques et qui n'est pas prise 
en compte à l'échelle  des mesures en laboratoire. La vitesse des  ondes S au toit  de la 
couche 2 est de 2'55 k d s .  Cette valeur est supérieure à la valeur de 2,20 km/s 
obtenue par Spudich & Orcutt (1980) et Au & Clowes (1984) (2,2 k d s ) .  Néanmoins, 
cette vitesse est peu contrainte, Au & Clowes  (1984) estimant à 0,3 k d s  l'incertitude 
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sur  cette  mesure (Cf. également  chapitre 4.6.3). Suivant le modèle de porosité de 
Hashin & Shtrickman (1963), une valeur de 4,65 k d s  et 2,20 k d s  au toit de la 
couche 2 correspondrait à une porosité d'environ 18%. Une vitesse de 2,55 k d s  n'est 
pas compatible avec ce modkle de porosité (Figure 7.9). Cela suggkre que notre 
estimation de la vitesse des  ondes S au toit  de la couche 2 est surestimée. Néanmoins, 
nous avons montré que cette valeur ne pouvait Stre inférieure 1,80 k d s  dans la 
mesure où cette vitesse des ondes S au sommet de la couche 2 ne  permettait  plus de 
reproduire les amplitudes de l'onde S3 (Chapitre 4.6.4, Figure 4.28) 
Figure 7.9. Estimation de la porositk 
Estimation de la porosité d'après le  modèle de Hashin & Shtrickman (1963).  La valeur 
de la  vitesse Vs au sommet de la couche 2 (2,55 k d s )  dans  notre mod& est  sans 
doute surestimée car elle n'est pas compatible  avec ce  modèle  de  porosité. 
La premihre subdivision crustale identifiée dans la  couche 2 du bassin  d'Enderby peut 
Etre interprétée comme la couche 2B océanique dans laquelle la vitesse est de 5,20+0,4 
km/s (Hsutz & Ewing, 1976). Cette unité de la couche 2 correspond à la partie 
extrusive de la couche 2 océanique et a des vitesses de basaltes en coussin ou à des 
métabasaltes (Figures 7.7). 
La transition  entre la premikre unité de la couche 2 et  la deuxième unité de la couche 
(Cf. sur  la Figure 7.1 la  transition  entre  la couche 2.1  interprétée comme la couche  2B 
et  la couche 2.2 interprétée comme la  couche 2C )pourrait correspondre à la  transition 
entre les basaltes en coussin et le complexe de dykes où  la vitesse augmente 
rapidement avec la  profondeur  en  raison de l'augmentation du degr6  de 
métamorphisme et de  la diminution de la porosité (Christensen 65 Smewing, 1981). 
Les vitesses  mesurées  au sommet de la deuxième unité de la couche 2 sont  en bon 
accord  avec les vitesses mesurées au sommet du complexe  de dykes dans les ophiolites 
d'Oman (Vp=5,4  km/s, Vs=2,9 k d s )  (Christensen & Smewing, 1981). Les différences 
de vitesse observées à la base de la couche 2, interprétées comme étant dues à la 
présence de fissures larges à la base de la couche 2, ont déjà était discutées au 
paragraphe précédent. Une vitesse Vp  de 6,75 k d s  et Vs  de  3,67 km/s à la base  de la 
couche 2 peu poreuse du modèle 1 sont compatibles  avec  des métadolérites marquant 
la base du complexe  de dykes dans les ophiolites de la Baie  des Îles mais  située au 
sommet  de la couche 3 (Salisbury & Christensen, 1978). 
L'interface sismique entre la couche .2 et la couche 3 est particulièrement bien 
marquée sur les données de  1'OBS 3 par un pic d'amplitude lié à une triplication de la 
courbe  des temps d'arrivée (Cf. chapitre 4, figure  4.25 ). Les vitesses au sommet de la 
couche 3  sont élevées sous 1'OBS 3 (6,87 k d s  d'après l'analyse des temps d'arrivée et 
7,OO-7,05 k d s  d'après  l'analyse des amplitudes) et suggèrent que l'interface sismique 
couche  2-couche 3  est,  dans le  cas de la croûte océanique  du bassin d'Enderby, située 
plus profondément que  dans les complexes  ophiolitiques où il  marque la séparation 
entre le faciès schiste  vert et le faciès à amphibolite correspondant à des vitesses 
sismiques  d'onde P et S de l'ordre de 6,30-3,60 k d s  et de  6,70-3,60 k d s .  
La structure de la couche 3 océanique déduite de la sismique est généralement en bon 
accord  avec les mesures en laboratoire dans  la mesure où à ces  profondeurs la croûte 
océanique est  très peu poreuse. 
Les vitesses dans la couche 3 comprises entre 7,OO et 7,50 k d s  pour les ondes P et 
entre 3,90 et 4,OO W s  pour les ondes S peuvent correspondre, du sommet vers la  base 
de la couche 3, à des métagabbros, à des  gabbros à pyroxène et à des  gabbros à olivine 
décrivant une structure type d'ophiolites si ce n'est qu'elle est plus épaisse sous le 
bassin d'Enderby (Figure 7.7). 
La vitesse au sommet de la couche 3 est élevée comparativement aux vitesses 
classiquement observées au sommet d'une couche 3 (6,70 k d s ) .  Cela suggère une 
augmentation de la  teneur  en minéraux ferro-magnésiens dans la couche 3 du bassin 
d'Enderby par rapport à une couche 3 océanique d'épaisseur normale. Cette 
observation est en accord avec le modèle d'accrétion magmatique de White & 
McKenzie  (1989). La vitesse des ondes S de 4,OO W s  à la  base  de la croûte est  un peu 
élevée pour correspondre à des gabbros  riches  en  olivine (Figure 7.7). Cependant, cette 
valeur est peu contrainte par l'onde  Slc et SmS à grande distance où le rapport signal 
sur  bruit est faible à cause du premier multiple des  ondes P qui interfèrent avec les 
arrivées doublement converties PS (Cf. chapitre 4, Figure 4.23). 
7.4. Conclusion. 
La croûte du bassin d'Enderby est significativement épaissie par rapport à une croûte 
océanique standard  indiquant que sa mise en place a été affectée par la  présence d'un 
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point chaud. Les vitesses sismiques élevites dans la couche 3 océanique sont en accord 
avec les conclusions  de White & McKenaie (1989) et  Mutter & Mutter (1993) sur les 
mkcanismes de formation de la croûte océanique postulant  qu'une augmentation de la 
vitesse sismique dans la croûte est associée à son épaississement en raison d'une 
composition crustale enrichie en minéraux ferro-magnésiens. Ces conclusions 
suggèrent que la mise en place du plateau de Kerguelen a bien été contrôlée par 
l'action du point chaud de Kerguelen. Le bassin d'Enderby serait bien de même âge 
que le plateau de Kerguelen mais sa mise en place aurait eu lieu plus loin de 
l'influence du point chaud. Dans  la mesure où la structure sismique de la croûte 
océanique du bassin d'Enderby est compatible avec les conclusions de White Qr, 
McKenzie (1989) et  Mutter & Mutter. (1993) sur les mécanismes de formation des 
croûtes océaniques, celles-ci constituerons notre première base de réflexion sur 
l'origine des  diff6rentes unités du plateau de Kerguelen. 
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ChaDitre 8: Le alateau de Kermelen-Heard un  Dlateau océaniaue tvDiaue. 
8.1. Rappels des principaux résultats du chapitre 5. 
L'épaisseur de la croûte du plateau de Kerguelen-Heard est de  21-23,5 km (Figure 
8.1). La partie supérieure de la croûte est constituée par deux  couches sédimentaires 
dans lesquelles les vitesses varient  entre 1,60 W s  au sommet de la première couche 
et 2,50-3,00 k d s  à la base de la deuxième couche. La séparation entre ces deux 
couches  correspond probablement à la discordance qui marque la séparation entre le 
plateau de Kerguelen-Heard et Broken Ridge, il y a 45 Ma (Wicquart & Frohlich, 
1986). L'ensemble de ces deux couches a une épaisseur de l'ordre de  0,8-1,0 km. La 
croûte supérieure est constituée de trois unités: une première unité (ucl) a une 
épaisseur  variant  entre 0,4 et 0,9 km, des vitesses variant  fortement  latéralement 
entre 3,OO et 4,60 k d s  au sommet et 3,06 km/s et 4,85 k d s  à la base et un gradient 
vertical de vitesse variant  entre 0,14 s-1 et 0,37 s-1. Une couche à faible vitesse (lvz) 
est observée sous la première unité ucl. Son épaisseur et  sa vitesse ne peuvent être 
estimées avec  précision. Néanmoins, son épaisseur est probablement plus importante 
vers l'ouest du bassin. La vitesse dans cette  couche à faible vitesse varie  entre 2,50 et 
4,40 k d s  et son épaisseur entre 0,5 et 1,6 km. La base de la croûte supérieure est 
constituée par  une couche (1x2) avec un gradient  vertical de vitesse élevé  compris 
entre  0,41 s-1  et 0,58 s-1. L'épaisseur de cette couche varie  entre 2,6 et 4,9 k m .  Les 
vitesses  varient entre 4,OO k d s  et 5,OO k d s  au sommet et  entre 6,48 k d s  et 6,58 
k d s  à la base de la couche. Les variations enregistrées entre les vitesses et les 
épaisseurs des couches LVZ et uc2 illustrent probablement l'indétermination entre 
l'épaisseur et la vitesse dans  la couche à faible vitesse (lvz) lors de la modélisation 
(Figure 8.2). La croûte inférieure est constituée d'une couche dont l'épaisseur varie 
entre 15 et 17 k m .  Les vitesses y varient  entre 6,60 et 6,70 km/s au sommet et sont de 
l'ordre de 7,40 k d s  à la base  de la croûte. La  profondeur du Moho (entre 21,4 et 24,2 
km) a  été estimée à partir des temps d'arrivée de la PmP sur deux OBS. Néanmoins, 
les arrivées du manteau supérieur restent parcimonieuses sur ces données. Cela 
suggère une transition croûte-manteau progressive entre des vitesses élevées à la base 
de la croûte et des vitesses faibles au toi t  du manteau  supérieur (7,85-7,90 k d s ) .  
L'onde Pn  n'est discernable que sur le premier multiple avec une vitesse apparente de 
7,90 k d s  sur  un seul OBS suggérant un gradient faible dans le manteau  supérieur 
(Charvis et al., 1995). 
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Figure 8.1. Modele de vitesse 2D pour %e profil 1 (Domaine mord) 
3bsemes ;alcules 
O -5 -10 -15. 3. 5 7 
Distance (km) VP. (<&SI. 
Figure 8.2. Image sismique de la crocte supbrieure 
Le délai en temps une distance donnée entre les arrivées ucl et uc2 illustre 
clairement la présence d'une couche A faible vitesse dans  la  croate  sup6rieure. 
8.2. Origine du plateau de Kergue%en-Heard. 
0 Subdivisions et gpaississement de la croûte. 
Les subdivisions crustales identifiées correspondent à une croûte océanique constituée 
par une couche 2 et une couche 3 séparées  par une discontinuité de gradient  forte e t  
une  discontinuité  de  vitesse  faible voir nulle.  Avant de faire un bilan  de 
l'épaississement  relatif entre  la couche 2 (équivalent de la croûte  supérieure)  et la 
couche 3 (croûte inférieure), l'origine géologique de la couche ucl  et de la couche à 
faible vitesse Ivz dans la croûte supérieure doivent être  débattues. 
230 
La  couche ucl  et  la couche à faible vitesse lvz sont observées sur chaque 08s des 
profils 1 et 2, et ne constituent pas, par conséquent,  des structures locales. La  couche 
ucl  peut  être  interprétée, à partir de ses vitesses sismiques (entre 3,OO et 4,85 k d s ) ,  
comme du matériel volcano-sédimentaire ou comme une roche basaltique très poreuse 
etlou fortement  altérée (Charvis et al., 1995).  Les  profils  de sismique multitrace et les 
forages ODP effectués sur le bassin de Kerguelen-Heard n'ont  pas  une  pénétration 
suffisante pour trancher  entre ces deux interprétations (Wicquart & Frohlich, 1986). 
La couche à faible vitesse pourrait être constituée par une couche de matériel 
sédimentaire ou volcano-sédimentaire interstratifiée entre des  coulées basaltiques. La 
couche uc2 serait contemporaine du plateau Crétacé. La  couche à faible vitesse se 
serait déposée dans l'intervalle de temps séparant  la mise en place  de la couche  uc2 et 
de la couche u c l  déposée lors d'une deuxième phase de volcanisme.  Ces  deux phases 
volcaniques pourraient  résulter de la séparation d'un panache  mantellique en deux 
parties lors du franchissement de l'interface séparant le manteau supérieur du 
manteau inférieur à 660 km de profondeur (Bercovici & Mahoney, 1994). Cette 
séparation crée un deuxième panache mantellique de plus  petite  taille  causant  une 
deuxième phase volcanique de beaucoup plus faible amplitude, 20 à 40 millions 
d'années  plus tard. Ce modèle est en accord  avec la mise en évidence sur plusieurs 
grandes provinces  volcaniques de  deux événements volcaniques à partir des âges des 
basaltes forés (e.g. Ontong-Java Plateau (120-122 Ma et 88-90 Ma, Plateau de 
Kerguelen et Broken Ridge  (110-112  Ma pour le domaine sud et 85-88  Ma pour le 
domaine central et Broken Ridge) (Bercovici & Mahoney, 1994). Une deuxième 
hypothèse pour expliquer deux phases volcaniques est de considérer un deuxième 
passage du point chaud. Dans la suite, nous ferons  l'hypothèse que seule la  couche  uc2 
constitue la couche 2 océanique. 
L'épaisseur de la couche  uc2 varie entre -3 et 5 km.  La croûte inférieure (représentant 
la couche 3) a une épaisseur  variant entre 14 et 16 km. En considérant des épaisseurs 
moyennes pour la couche 2 de 4 km et une épaisseur moyenne de la couche 3 de 15 
km, on obtient  une  valeur moyenne du rapport de l'épaisseur de la couche 2 sur 
l'épaisseur de la couche 3 de 0,27. Cette valeur moyenne, estimée de façon très 
grossière, reste cependant significative du type de mise en place du plateau de 
Kerguelen-Heard. Cette  valeur moyenne, comparable à celle mesurée pour l'Islande 
(0,271 (Bjarnason et al.,  1993), est  très inférieure à celle caractérisant  une croûte 
océanique normale (-0,6) et  traduit bien  que l'épaississement de la croûte est dominé 
par celui  de  la  couche 3.  Cet épaississement de  la  couche 3 associé à l'épaississement 
total de la croûte magmatique est typique d'une formation à l'axe  d'une dorsale dans 
la configuration actuelle de l'Islande. Par opposition, l'épaississement crustal d'une 
croûte océanique formée en situation  intraplaque  dans la configuration actuelle de 
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Hawaï est dominé par celui de la couche 2 par apport successif  de coulees basaltiques 
(Figure 8.3). 
La transition entre  la crofite sup6rieure et la crofite  inf6rieul.e est definie par une 
discontinuité de gradient entre une valeur élevée (0,4-0,5 s-1) dans la croûte 
supérieure et une valeur faible (0,04-0,05 s-X) dans la croûte inférieure. Cette 
discontinuit4 correspond à des vitesses sismiques de 6,50-6,70 k d s  caractéristiques 
de l'interface sismique couche  2-couche 3. 
Les vitesses dans  la croûte inférieure sont également caract4ristiques d'une couche 3 
océanique 4paissie pour laquelle l'epaississement de la croûte est correlé avec une 
augmentation de la  vitesse moyenne dans la couche 3 (Figure 8.4). Cette 
augmentation de Pa vitesse moyenne dans la couche 3 est dû B 1' épaississement de la 
couche 3 vers le bas de la  structure  mais pas 2 la presence d'une couche distincte B la 
base de la croûte (sous forme de sous-plaquage par exemple).  Les vitesses elevées 2 la 
base de la croûte (7,40 k d s )  peuvent traduire un enrichissement en olivine des 
gabbros constituant la base de la croûte. Cet enrichissement en minéraux ferro- 
magnksiens est dû a u  tempkatures élevkes, en relation avec le point chaud situé 
sous ou à proximite de la dorsale lors de la mise en place  de la croûte océanique qui 
provoque la fusion du matériel  rnantellique à des températures et 2. des pressions 
(profondeur) superieures  par rapport à celles associkes A la mise en place d'une croûte 
océanique d'epaisseur normale (Bjarnason et al., 1993). Cette interpretation est 
proposée par Bjamason e t  al. (1993) pour expliquer  des vitesses &levées de 7,20 k d s  à 
la base de la crofite 'chaude' de l'Islande à -20 km de profondeur. 
La structure profonde du plateau de Kerguelen-Heard est comparable à celle de 
l'Islande si l'on admet que le gkotherme sous l'Islande est  superieur à celui sous le 
plateau de Kerguelen-Heard (Figure 8.5). Une différence  de gkotherme expliquerait 
que les vitesses à la base de la croûte (7,20-7,40 k d s  pour l'Islande et le plateau de 
Kerguelen-Heard respectivement) et dans le manteau sup4rieur (7,60-7,90 k d s  pour 
l'Islande et  le  plateau de Kerguelen-Heard respectivement) sont legkrement plus 
faibles dans le cas l'Islande que dans le cas du plateau de Kerguelen-Heard. 
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Épaisseur de la croûte magmatique (km) Épaisseur de la couche 3 (km) 
Figure 8.3. Rapport entre l'épaisseur  Figure 8.4. Vitesse  moyenne dans  la 
de la couche 2 et l'épaisseur  totale  de couche 3 représentée en fonction de 
la croûte magmatique à partir  d'une  l'épaisseur de la croûte magmatique 
synthèse des données sismiques à partir d'une synthbse des données 
enregistrées sur la croûte océanique sismiques enregistrées sur la croûte 
( M u t t  e r & M u t t  e r ) 1 9  9 3 ) . océanique (Mutter & Mutter, 1993). Les 
L'épaississement relatif des couches 2 et vitesses enregistrées dans la croûte 
3 dans le- bassin de Kerguelen-Heard inférieure du plateau de Kerguelen- 
( N P )  est typique d'une mise en place à Heard sont caractéristiques d'une croûte 
l'axe  d'une  dorsale. océanique  épaissie  pour  laquelle 
~ ~ l'épaississement de la couche 3 est 
corrélé  avec l'augmentation de la vitesse 
moyenne dans cette couche. 
-- . .. 
O 2 4. 
" ' 1 1 1 1 1 1  
'O 2 4 6 a 
Vitesse (km/s) 
Figure 8.5. Comparaison entre la 
loi de vitesse en fonction de la 
profondeur  de  l'Islande  et  du 
plateau de  Kerguelen-Heard 
Le modèle de vitesse pour l'Islande 
est de Bjarnason et al. (1993). La 
structure profonde de Hawaï (Watts & 
ten  Brink,  1989)  est  également 
présentée  en  comparaison  pour 
illustrer les  différences entre  une 
structure représentant un plateau 
océanique et une île  océanique. 
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Très peu de choses peuvent être dites sur  la  structure  du Moho et  du manteau 
supérieur  dans  le  plateau de Kerguelen-Heard à partir des données de la campagne 
KeOBS dans la mesure o~ 1- le  rapport signal sur bruit  n'était gbnéralement gas bon 
sur les profils enregistrés  dans le nord. 2- la position du premier  multiple de l'onde 
réfractée  dans la crocte  inférieure, i n t e a r e  souvent avec l'onde PmP lorsque celle-ci 
est observée excluant une modélisation plus détaillée que celle des  temps  d'anivée. 3- 
l'amplitude des ondes PmP et  Pn, lorsqu'elles btaient obsem6es, sont  très faibles sauf 
pour l'amplitude de la PmP enregistrée par 1'OBS située le  plus au nord SUT le profil 
orienté W - S S E .  
Qualitativement, l'amplitude faible de la PmP pourrait s'expliquer par: 1- une 
discontinuité de vitesse très faible au niveau du Moho entre des vitesses élevkes 21 la 
base de la crocte associées à des roches mafiques enrichies en minéraux ferro- 
magnésiens et des vitesses faibles au t o i t  du manteau  supbrieur associées soit & un 
manteau  appauvri comparable à celui mis en évidence sous  l'archipel de Kerguelen 
soit à un manteau  plus chaud comparable à celui de l'Islande. 2- un Moho 'diffus' 
caractérisé par des hétbrogénéités latérales de faible longueur d'onde. Les amplitudes 
élevées  de la PmP sur 1'0BS situ6 le plus au nord reste  une  caractkristique  marginale 
sur ces enregistrements pour laquelle il est difficile  de proposer une intenpr4tation. 
L'absence de Pn,  sauf  peut  être dans le premier multiple de 1'OBS 1 du profil 1, 
pourrait s'expliquer par  un gradient de vitesse tr&s faible dans  le  manteau supérieur 
compatible  avec un manteau appauvri ou chaud. 
En conclusion, la  structure profonde du plateau de Merguelen-Heard prbsente les 
caractéristiques  d'un plateau océanique  (e.g. 4paississement de la croate dominé par 
celui de la couche 3 et vitesses élevees dans  la couche 3) mis en place dans  une 
configuration comparable à celle de l'Islande actuelle même si la pauvret4 des 
enregistrements issus du Moho et du manteau  supérieur ne  permet  pas  de proposer 
une interprétation dktaillée de cette partie de la structure. 
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ChaDitre 9: Le bassin de Raazatt: un framnent  de  marge continentale 
volcaniaue? 
9.1. Résumé des principaux résultats du chapitre 7. 
L'épaisseur de la croûte du bassin de Raggatt atteint 22-23 km. Elle peut être 
subdivisée en trois unités majeures: 
- La première unité  est constituée par  la couverture sédimentaire dont l'épaisseur 
maximale atteint 2,5 km. Nous avons montré une bonne corrélation entre les 
modèles obtenus à partir des données de sismique grand-angle et ceux préalablement 
obtenus à partir de l'interprétation  du profil  de sismique multitrace RS02-24  du  Rig 
Seismic. Notamment, les données de sismique grand-angle ont confirmé la présence 
d'une couche à faible vitesse à la base  de la couverture sédimentaire correspondant à 
des sédiments déposés en milieu sub-aérien (Coffin et al., 1990). Néanmoins, 
l'interprétation des données de sismique grand angle suggère que le to i t  du socle 
basaltique correspond au réflecteur initialement interprété comme le toit de la 
couche sédimentaire déposée à 1'Aptien (K1) (Figure 9.1). 
00s 5 OBS 1 ODs 3 00s I 
" 1 1 4  T, 
Figure 9.1. Corrélation entre les lois de  vitesse  et le profil de sismique 
multitrace dans le bassin de Raggatt 
Corrélation entre les lois de vitesse ID  en fonction  de la profondeur  obtenues à partir 
de l'interprétation des  données enregistrées par les OBS 1, 3, 4, 5 du profil 5 orienté 
E-W (Bassin de Raggatt) et les réflecteurs interprétés sur le profil de sismique 
multitrace RS02-24 (Coffin et al., 1990). La flèche verticale indique la position du site 
de forage ODP 750- Leg 120. 
- La deuxième unité est constituée par le  socle  dont l'épaisseur varie entre 4,75 krn à 
l'est  du bassin et 6,45 km vers le centre du bassin. Les vitesses dans le  socle varient 
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entre 3,80 W s  et 4,85 lads au sommet et  entre 5,00 k d s  et 6,30 k d s  à la base. Les 
valeurs de ces vitesses, semblables à celles observées dans  la couche 2 océanique, 
sont en accord  avec une origine basaltique  du socle identifiée à partir des forages 
ODP du Leg 120 (Schlich Wise, 1992) et des campagnes de sismique multitrace 
RS02 et MD47 sur le bassin de Raggatt (Coffin et al., 1990; Shaming & Rotstein, 
1990). La structure  interne du socle est  relativement variable  latéralement. Des 
réflecteurs internes et des  couches 21 faible vitesse sont localisés dans le  socle ou à sa 
base. 
- La troisième unite  crustale est constituée par  la croûte inférieure dont l'épaisseur 
varie entre 16 et 17 km. La croûte inférieure est homogène jusqu'2I 19 km de 
profondeur. Elle est caractérisée par des vitesses de  6,60-6,65 km/s au sommet de la 
couche et un faible gradient vertical de vitesse compris entre 0,020 et 0,035 s-1. 
Dans la direction NNW-SSE, la base  de la croûte inférieure est reflective sur 5 à 6 
km d'épaisseur entre -19 et 25 km de profondeur. La réflectivité de la croate 
inférieure, identifiée par  une  série de  réflexions grand-angle cohérentes et de faible 
amplitude, a été modélisée par un empilement de  couches  avec des inversions de 
vitesse. L'epaisseur des couches est de 600 mhtres environ et  la vitesse moyenne dans 
cet empilement est de 6,70 kmls si bien qu'il constitue en moyenne une couche à 
faible vitesse à la base de la croûte (la vitesse à la base de la croûte inférieure 
homogène immédiatement au-dessus de la zone  reflective (19 k m )  est de 6,90 k d s ) .  
Cet empilement de couches est subdivisé en deux parties: la partie suphrieure, dans 
laquelle le gradient de vitesse moyen est de 0,13 s-1, est caract6risé par de faibles 
contrastes d'impédance  acoustique entre les  couches à faible et à haute vitesse (entre 
0,030 et 0,056). Les vitesses varient entre 6,20 k d s  et 6,60 k d s  dans les  couches à 
faible vitesse et  entre 6,40 km/s et 7,00 k d s  pour les couches à haute vitesse. La 
partie  inférieure,  dans  laquelle le gradient de vitesse moyen est de 0,063 s-1, est 
caractérisée par des contrastes d'impédance plus 6levés (0,080). Les vitesses varient 
entre 7,30 k d s  et 7,40 k d s  dans les  couches à haute vitesse e t  entre 6,70 et 6,80 
km/s dans les  couches à vitesse faible (Figure 9.2). La réflectivité et l'épaisseur de la 
croûte inférieure réflective semblent augmenter du nord vers le sud comme l'atteste 
l'augmentation du nombre de  réflexions grand-angle ainsi que leur  amplitude dans 
cette direction. 
Les  réflexions issues de la base de la croûte ainsi que la zone à faible vitesse ne sont 
pas observées dans la direction perpendiculaire E-W. Dans cette direction, les 
vitesses A la base de la croûte sont comprises entre 6,90 et 7,lO km/s à une 
profondeur  moyenne de 24 km (Figure 9.3). 
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Le  Moho est  situé à des profondeurs comprises entre 23 et 25 km et a  été modélisé 
par une simple discontinuité de vitesse. La vitesse mesurée au toit  du manteau 
supérieure est de 8,60 k d s  dans la  direction  NNW-SSE et alors qu'elle n'est que de 
8,OO k d s  dans la direction perpendiculaire. Le  profil orienté NNW-SSE n'est  pas 
inversé si bien que la vitesse élevée de 8,60 km/s pourrait  être due partiellement à un 
pendage du Moho. Dans ce cas, la croûte s'amincirait du sud vers le nord. 
Néanmoins, il est  très peu probable que seul un pendage du Moho (qui serait de 5,4" 
pour expliquer une vitesse apparente rapide de 8,60 k d s  et une vitesse apparente 
lente de 8,OO k d s )  puisse expliquer l'écart de vitesse de la Pn dans les deux 
directions perpendiculaires. En effet, les temps d'arrivée pré-critiques de la  PmP  sont 
comparables sur les OBSs du profil orienté NNW-SSE et par conséquent n'indiquent 
pas de  pendage  significatif du Moho. 
Dans la suite, nous comparons les propriétés sismiques de la croûte du bassin de 
Raggatt avec  celles  de la croûte océanique en général et avec  celle  de l'Islande plus 
particulièrement. Dans la  mesure où les vitesses dans la croûte inférieure du bassin 
de Raggatt semblent trop faibles pour représenter  une couche 3 océanique épaissie, 
nous comparons dans  un deuxième temps la structure du  bassin  de Raggatt avec la 
structure de la croûte continentale, limitée aux domaines de rift et des marges 
passives. Nous montrerons que les vitesses observées dans la croûte inférieure du 
bassin de Raggatt  sont  comparabks à celles  observées dans la croûte continentale 
inférieure étirée du plateau de  Rockall située à proximité de la marge continentale 
volcanique  d'Hatton Bank. Dans un troisième temps, nous interprétons la réflectivité 
de la base de la croûte et l'anisotropie azimutale de vitesse dans le manteau 
supérieur. L'extension lithosphérique et l'activité volcanique, qui caractérisent les 
marges continentales volcaniques, sont deux facteurs favorisant la réflectivité de la 
croûte continentale inférieure. Nous montrerons que les caractéristiques de la 
réflectivité (propriétés sismiques, évolution dans la direction  d'extension, anisotropie 
azimutale) sont compatibles  avec  une  origine continentale du bassin  de Raggatt. 
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Figure 9.2. Loi de vitesse PD en 
fonction de la  profondeur  obtenue 
pour %'OBS 5 du profil 4 (orienté 
NNW-$SE dans  le  bassin  de 
att). Noter la stratification à la 
base  de la croûte  avec  des inversions  de 
vitesse et la vitesse élevée dans le 
manteau supérieur ($,e0 krds). 
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Figure 9.3. Loi de vitesse PD en 
fonction de la  profondeur  obtenue 
pour l'OBS 3 du  profil 5 (orient6 E- 
W dans le bassin de ggatt). Noter, 
en  comparaison  de la  Figure 9.2 
l'absence de stratification à la base de la 
croûte et une  vitesse  dans  le  manteau 
supérieur plus faible. 
alyse des bpaisseurs et des vitesses crustales. 
Indt5pendarnment des valeurs  des  vitesses ismiques, les subdivisions cmstales mises 
en &idence dans  la  structure  du  bassin de Raggatt 4voquent une crocte océanique 
constituée par un socle basaltique avec un gradient vertical de vitesse élevé 
représentant  la couche 2 et par une couche inférieure  plus  6paisse avec un gradient 
faible de vitesse en fonction  de la profondeur représentant  la couche 3. 
9.2.1. Épisseur des couches  de la croûte. 
L'épaisseur de la croûte présumée 'ma,.;matique' (c'est-à-dire excluant  les  sédiments) 
atteint 20-21 km d'épaisseur: Cette  valeur  correspondrait à une  croûte océanique 
formée directement  sous  un  panache  mantellique selon la classification  de  (White et 
al., 1992). Une augmentation de température potentielle dans le manteau de 200°C 
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Figure 9.4. Volume magmatique émis sous une dorsale par décompression 
adiabatique  du manteau asthénosphérique en fonction de la  température 
potentielle  dans  le manteau. Une augmentation de la température de  200 "C dans 
le manteau  est nécessaire pour créer une épaisseur de croûte magmatique de 20 km 
correspondant au bassin de Raggatt, (White & McKenzie, 1989). 
correspond à une telle épaisseur crustale (Figure 9.4)  (White & McKenzie, 1989). 
L'épaisseur du socle  qui correspondrait à la couche 2 océanique varie entre 4,75 km à 
l'est du bassin près du flanc est du plateau et 6,45 km au centre du bassin. 
L'épaisseur de la  croûte inférieure, incluant la base  réflective dans la direction NNW- 
SSE et qui correspondrait à la couche 3 océanique, serait comprise entre 15 km et 17 
km en supposant une profondeur du Moho de 25 km. Par conséquent, le rapport 
entre l'épaisseur de la couche 2 et la couche 3 du bassin de Raggatt  varie  entre 0,28 
et 0,43 représentant une valeur moyenne de 0,35. Cette valeur est  supérieure à la 
valeur de 0,25 obtenue pour l'Islande dont l'épaisseur totale (20-24 km) de la croûte 
magmatique est comparable à celle du bassin de Raggatt  (Bjarnason et al., 1993) 
mais  reste  inférieure à celle obtenue pour la croûte océanique normale (0,6). La 
valeur moyenne du rapport entre I'épaisseur de la couche 2 et  l'épaisseur totale de la 
croûte magrnatique dans le  bassin de Raggatt est de 0,26 (Figure 9.5). 
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Mutter & Mutter (1993) ont montré que lorsque l'épaississement de la croûte 
océanique a lieu lors de l'accrétion à l'axe de la dorsale (par opposition, à la formation 
intraplaque  d'une  structure océanique (de type île océanique) oG l'épaississement 
d'une croûte  océanique prkexistante est realist5 par apport de matériel  magmatique 
nouveau), celui-ci est dominé par l'épaississement de la couche 3 (Figure 9.5). La 
valeur moyenne obtenue s u  le bassin de Raggatt  montre cette tendance bien qu'on 
aurait pu s'attendre à un rapport  entre l'épaisseur de la couche 2 et l'épaisseur de la 
couche 3 plus faible au vue de l'kpaisseur totale de la croûte. 
O 
Figure 9.5. Rapport entre l'bpaisseur 
de la couche 2 sur l'hpaisseus de la 
crocte magmatique repr6sentb en 
fonction de l'hpaisseur de la croûte 
oc6aniques (Mutter 
Le triangle marqué SKP représente la 
valeur moyenne obtenue pour le bassin  de 
Raggatt. Cette valeur se situerait à la 
frontière entre les structures océaniques 
formées 8 l'axe des dorsales et  en situation 
intraplaque. 
La conclusion majeure de cette analyse 
reste que l'épaisseur de la croiîte du 
bassin de Raggatt  est  tout à fait 
compatible avec celle du modèle d'un 
plateau  océanique  (comparable à 
l'Islande)  dont la mise en place a lieu à 
l'axe de la dorsale  située sur ou à 
proximité d'une dorsale. La structure de 
la croûte,  subdivisée  en couche 2 et 
couche 3 ,  nous  semble  davantage 
représentative d'une structure formée à 
l'axe d'une dorsale (de type Islande)  que 
d'une structure de type Ple ockanique 
(Hawaï)  dans la  mesure o ù  
l'épaississement de la crocte est dominé 
par celui de la couche 3. Ceci est en 
accord  avec la conclusion  de Shaming & 
Rotstein (1990) qui interprkte la chaine 
linkaire de  sources  volcaniques le long  de 
la marge est du bassin de Raggatt comme 
le rksultat  d'une accrktion B l'axe d'une 
dorsale dans  une direction NNW-SSE. Le 
domaine sud  se serait formé au Crétacé 
dans une configuration comparable à celle 
de l'Islande actuellement. 
Bien évidemment, l'épaisseur de la croûte 
i 
n'est pas un paramètre qui pris isolément permet de caractériser l'origine d'une 
structure  et les mécanismes associés contr6lant sa mise en place. L'épaisseur de la 
croûte du bassin de Raggatt est également compatible avec celle d'une croûte 
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continentale étirée  dans les zones  de rift et de marges continentales passives. Par 
conséquent, d'autres paramètres doivent être pris en considération pour mieux 
contraindre l'origine du bassin de Raggatt. 
9.2.2. Analyse des  vitesses dans la croûte supérieure. 
Les vitesses  mesurées au sommet  du  socle varient  entre 3,80 k d s  à l'endroit où le 
sommet du socle est le plus haut (près du flanc est du plateau,  site 750 ODP Leg 120) 
et 4,85 k d s .  Les vitesses à la base varient entre 5,90 et 6,50 km/s à des profondeurs 
variant  entre 7,5 et 9,7 km. 
Les vitesses au sommet du socle sont;' caractéristiques  d'une couche 2B océanique 
ancienne (âge -110 Ma) (Houtz & Ewing, 1976). D'autre part, les vitesses à la base 
du  socle restent compatibles  avec la borne supérieure (6,50 k d s )  utilisée par Mutter 
& Mutter (1993) pour furer la limite entre  la couche 2 et la couche 3. La modélisation 
par sismogrammes synthétiques du  socle a permis de montrer plusieurs subdivisions 
à l'intérieur de la croûte supérieure, séparées par des  zones de transition de faible 
épaisseur (-100 m) où la vitesse augmente rapidement en fonction  de la profondeur. 
Ce type de discontinuités  dans la croûte supérieure  sont  fréquentes  dans la croûte 
océanique ancienne. Ces discontinuités pourraient correspondre à (Minshull et al., 
1991) : 
- Une transition  entre les matériaux extrusifs  (basaltes en coussin et métabasaltes) 
et intrusifs (complexe  de  dykes). 
- Une limite indiquant la  profondeur au-delà de laquelle la circulation hydrothermale 
n'a plus lieu. 
- Une transition  entre des  roches  poreuses où la vitesse augmente rapidement avec la 
profondeur et des roches  non  poreuses  pour lesquelles la pression a peu d'influence 
sur les vitesses. 
La deuxième particularité structurale identifiée dans le socle est l'existence de 
couches à faible vitesse localisées au centre du bassin  (profil 5, OBS 3)) à l'ouest du 
bassin  (profile 5, OBS 4 et 5) et au sud du bassin (profil 4, OBS 2). Ces  zones à faible 
vitesse, situées à différents niveaux dans la croûte supérieure ou à sa base sont des 
structures probablement locales dans la  mesure où elles ne sont  pas identifiées sur 
chaque OBS. Ces couches à faibles vitesses ont des vitesses comprises entre 5,OO 
k d s  (KeOBS 5 OBS 3) et 6,OO k d s  (KeOBS 5 OBS 4). A notre connaissance, des 
couches à faible vitesse dans la  couche 2 d'une croûte  océanique d'épaisseur normale 
n'ont jamais  été identifiées, à partir de l'analyse de données sismique grand-angle, 
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dans la couche 2 N&nmoins, il est nécessaire d'avoir un échantillonnage  spatial 
dense des données pour pouvoir identifier ce type de structure. 
Une  couche B faible vitesse dont  le sommet est identi-fié par le réflecteur K a kté mise 
en évidence sur la transition continent-océan de la marge volcanique VGring à la base 
de la  série basaltique de réflecteurs pentés (Mutter et al., 1984). Cette couche à faible 
vitesse pourrait Stre due des variations de la composition  de  deux  coulées basaltiques 
successives (Leg 104 Shipboard scientific party, 1986). Une couche sédimentaire 
déposée durant l'intervalle entre deux phases  d'éruption  formerait  également une 
couche B faible vitesse entre les deux coulées basaltiques (Spence et al., 1989). Une 
couche à faible vitesse de -1 km d'kpaisseur a Bgalement été mise en évidence sur 
l'Islande à 1,6 km de profondeur (Thomson et al., 1982). Deux interprétations sont 
évoquées au sujet de cette inversion de vitesse: la première implique la présence 
d'eau dans des roches poreuses situées sous une couche impernéable. La deuxième 
implique des effets thermiques. Cependant, Thomson et al. (1982) restent prudents 
sur l'existence réelle de cette couche B faible vitesse et n'excluent pas  la présence 
d'hétérogén6itks latérales qui seraient responsables du délai des temps d'arrivée 
généralement interprété comme  associé à la présence d'une couche à faible vitesse 
sur les données de sismique grand-angle. 
A partir de l'étude de la  structure des complexes ophiolitiques, une zone 5 faible 
vitesse peut Stre  présente à la base  de la couche 2 en relation avec  des métabasaltes 
A faciès de schistes verts  situés sous des métabasaltes à faciès prehnite-pumpellyite 
(Salisbury & Christensen, 1978). Cette zone à faible vitesse n'est  pas  systématique 
en raison de la variabilitk latkrale de la couche 2 due aux  variations de porosité, du 
degré d'altération et  de métamorphisme et à la pr6sence de sédiments  intercalés 
dans  la croûte supérieure. L'aspect éphémère de cette couche 5 faible vitesse est en 
accord  avec le fait que les couches à faible vitesse dans la croQte supérieure du bassin 
de Raggatt  sont observées à des niveaux variables (dans la crofite supérieure ou à sa 
base) et de f apn  non systématique. 
La transition  entre le socle et la crocte inférieure correspond à une discontinuité de 
vitesse généralement franche entre des vitesses de 6,OO-6,50 km/s et 6,60-6,65 k d s  
et  par  une discontinuité de gradient vertical de vitesse entre une valeur élevée 
caractéristique de la couche 2 océanique (>0,2 s-1) et  une  valeur faible 
caractkristique de la couche 3 océanique (0,02-0,04 s-l). La transition couche 2- 
couche 3 est généralement mieux  décrite par une discontinuité de gradient plutôt que 
par une  discontinuité de vitesse comme dans le bassin de Raggatt. Néanmoins, la 
croûte océanique ancienne est généralement caractérisée par des interfaces plus 
marquées entre ses différentes unités que la croûte océanique jeune (Kempner & 
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Gettrust, 1982).  Les vitesses à la base  de la croûte supérieure (-6,30-6,50 k d s )  sous 
la plupart des OBS des profils de Raggatt et  au sommet de la couche 3 (6,60-6,65 
km/s) sont en accord entre  la limite métamorphique entre les 'faciès à schistes verts 
et le faciès à amphibolite généralement interprétée comme la limite entre  la couche 2 
et  la couche 3 sismique (Salisbury & Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 
1981).  L'absence d'ondes S sur les  profils de Raggatt exclut néanmoins une analyse 
pétrologique plus détaillée. 
Les vitesses sismiques de la croûte supérieure du plateau de Kerguelen sont 
comparables à celles d'une couche 2 appartenant à une croûte océanique ancienne. 11 
est  intéressant également de comparer la  structure du socle du bassin de Raggatt 
avec la  structure de la partie extrusive des empilements volcaniques sur les marges 
volcaniques. Cette comparaison est intéressante car l'on peut penser que les 
mécanismes d'accrétion et les  conditions  de température lors de la mise en place  des 
marges volcaniques sont semblables à celles des plateaux océaniques, la seule 
différence étant que le magma lors de sa remontée rencontre de la croûte 
continentale plus ou moins étirée  dans le cas  des marges volcaniques alors qu'il est 
directement émis au droit des dorsales  ou qu'il rencontre une croûte océanique dans 
le cas des plateaux océaniques. D'autre part, cette comparaison est motivée par le 
fait que des réflecteurs pentés ont été obsemés dans le socle du bassin de Raggatt et 
qu'un rapprochement a souvent était  fait  entre les réflecteurs pentés du bassin de 
Raggatt et les réflecteurs pentés observés dans les marges volcaniques  (Coffin et al., 
1990; Schaming & Rotstein, 1990; Schlich et  al., 1993). Une synthèse des études 
menées sur les marges volcaniques montre la spécificité propre de la structure des 
séquences de réflecteurs pentés pour chaque marge. Sur  la marge  Hatton Bank, la 
séquence de réflecteurs pentés atteint  une épaisseur maximale de 7 km et la base  de 
cette séquence ne correspond pas à une interface marquée. Les vitesses atteintes à la 
base  de  ces  séquences sont de l'ordre de 6,5 km/s à l'emplacement des  profils analysés 
mais les séquences  de réflecteurs pentés pourraient s'étendre à des  profondeurs plus 
importantes avec des vitesses supérieures à 7,O k d s  (Spence et al., 1989). Ces 
caractéristiques different du socle du bassin de Raggatt  d'épaisseur plus faible et 
dont la base est bien identifiée par  une discontinuité de vitesse entre des valeurs 
variant  entre 6,OO-6,50 km/s et 6,60-6,65  km/s. Sur  la marge est du Groenland, les 
vitesses atteintes à la base des réflecteurs sont  également au moins de 6,70-6,80 
k d s ,  7 à 10 km sous le toit  du socle (Larsen & Jakobsdottir, 1988). Par contre, sur 
la marge de Vprring, la limite entre la série des réflecteurs pentés et la partie 
intrusive correspondrait à une vitesse sismique de l'ordre de 5,50-6,OO km/s (Mutter 
et al., 1984). 
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9.2.3 Analyse des vitesses dans la  croûte inferieure. 
a.  Considérations  préliminaires. 
Les vitesses sismiques des ondes P et S dans la croiîte inférieure dépendent de la 
composition minéralogique des roches, de la pression, de la température, de 
l'anisotropie et de la pression des fluides dans les fissures. Étant donné l'iige  de la 
croûte dans le bassin de Raggatt(-110 Ma) et l'absence d'activit6 volcanique récente, 
les effets de la  température et de la pression sont approximativement compensés 
(pour un géothenne moyen  de 20"Ckm) et que l'influence de la  fracturation de la 
croiîte sur les vitesses sismiques est negligeable dans  la  mesure oh la tectonique est 
faible dans le bassin de Raggatt. On fera donc l'hypothkse dans la suite que la vitesse 
sismique est principalement fonction  de la composition minéralogique des  roches et 
que par cons6quent,  les vitesses  déduites de la  sismique  grand-angle  sont 
directement comparables aux vitesses mesurées en laboratoire. 
b. Comparaison  avec  la  croiite  infirieure  océanique. 
La croiîte inférieure est remarquablement homsgkne entre -9 et  19 km de 
profondeur où la vitesse augmente  entre 6,60-6,65 W s  et 6,90 M s .  A priori jusqu'g 
m e  profondeur de 19 k m ,  aucune subdivision crustale de type couche 3A-3B associée 
à la transition entre une composition de gabbros à hornblende et de gabbros à 
cumulats mafiques dans la croûte inférieure n'est indiquée par les donnkes 
(Kempner & Gettrust, 1982). 
Les vitesses calculkes dans  la crocte inférieure du bassin de Raggatt (6,60-7,10 k d s  
entre 9 et 24 km de profondeur) sont du même ordre de grandeur que les vitesses 
traditionnellement mesurées à des  profondeurs nettement  plus faibles dans la couche 
3 de composition  gabbroïque d'une croûte  océanique d'épaisseur normale. 
Par contre, à une profondeur de réfkrence choisie à 20 km, correspondant une 
pression de 6 kbar et  en supposant une géotherme moyen océanique (20"Ckm) 
impliquant  une  température de -400°C 5 cette profondeur, la vitesse  d'un gabbro 
serait de l'ordre de 7,40 k d s  (Figure 9.6). 
Cette valeur est significativement supérieure à celle observée dans le bassin de 
Raggatt (6,90 k d s ) .  Lors  de la présentation de la structure des grandes provinces 
volcaniques dans l'introduction générale, les  deux principales caractéristiques de la 
structure des grandes provinces volcaniques (identifiées surtout sur les marges 





Figure 9.6.(a-b). Vitesse des ondes P dans les gabbros 
(a) Vitesse P d'un gabbro en fonction  de la  température à une pression de 2 kbar 
(Christensen, 1979).  (b)  Vitesse P et S d'un gabbro  (ophiolite d'Oman) en fonction  de 
la pression (Christensen & Smewing, 1981). Ces deux  courbes permettent de déduire 
une vitesse de  gabbro de -7,4 km/s à 400°C et 6 kbar correspondant à une profondeur 
de 20 km  dans le  bassin de Raggatt. 
les vitesses élevées à la base  de la croûte (>7,2 km/s) correspondant à des roches 
enrichies en minéraux ferro-magnésiens. Clairement, ces vitesses élevées ne sont pas 
présentes dans la croûte inférieure du bassin de Raggatt qui se singularise 
également par la présence d'une couche à faible vitesse à la base de la croûte (Cf. 
paragraphe 9.3 pour l'interprétation de l'origine de cette couche  réflective à faible 
vitesse). La structure profonde du plateau de  Broken  Ridge,  conjugué  du domaine 
nord du  plateau de Kerguelen par  rapport à la dorsale sud-est Indienne a une loi de 
vitesse comparable avec  celle du  bassin de Raggatt. L'épaisseur de la croûte est de 
l'ordre de  18-20 km et les vitesses dans la croûte inférieure sont comprises entre 6,5 
k d s   a u  sommet et 7,O km/s à la base de la croûte (Mackenzie, 1984)(Figure 9.7). 
MacKenzie (1984) considère que les effets approximativement compensés de la 
température  et de la pression  avec la profondeur permettent d'expliquer la  valeur 
faible des vitesses à la base de la croûte par rapport aux mesures de vitesse obtenues 
en  laboratoire sur des échantillons de gabbros. Néanmoins, MacKenzie (1984) ne 
prend pas en compte que la composition minéralogique des roches mises en place 
dans  une croûte océanique de 20 km d'épaisseur est probablement différente de  celle 
des roches mises en place dans une croûte océanique d'épaisseur standard. La 
formation d'une croûte océanique de 20 km d'épaisseur par fusion partielle du 
manteau  asthénosphérique  nécessite  une  augmentation de la température 
potentielle de 200 "C dans le manteau (Figure 9.4) (White & McKenzie, 1989). 
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Figure 9.7. Comparaison entre la 
structure profonde du bassin de 
Raggatt et celle de Broken 
Ridgedeterminee par (Mackenzie, 
Cette  augmentation  de temperature 
provoque un  enrichissement en minéraux 
ferro-magnésiens des magmas à laquelle 
est asssci6 une augmentation des vitesses 
sismiques à une profondeur donnée (Figure 
9.8) (White & McKenzie, 1989). @e modèle 
th4orique  d'accrétion  magmatique est 
compatible  avec  l'observation,  déduite 
d'une  synthèse des données sismiques 
enregistrées sur la croûte océanique, que 
1'6paississement de la croQte océanique est 
généralement  corrélé  avec  une 
augmentation de la vitesse moyenne dans 
la couche 3 océanique (Mutter & Mutter, 
1993) (Figure 9.9). 
L'Islande présente une structure  crustale 
relativement comparable 2 celle du bassin 
de Raggatt (exception faite de la croate 
inférieure réflective) bien qu'elle soit  plus 
hét6rogkne latéralement. Néanmoins, les 
valeurs  dans  la crofite inférieure de l'Islande (7,lO W s  à 15 km de profondeur) 
restent  supérieures 2t celles  observées dans le bassin de Raggatt (6,80 km/s à 15 km 
de profondeur) et  ce malgr4 un géothenne probablement plus élev6 sous l'Islande que 
dans  le  bassin de Raggatt comme le suggèrent les vitesses de 7,70 k d s  dans le 
manteau  supérieur sous l'Islande (Figure 9.10). 
Ces consid6rations montrent que les vitesses dans la crofite du bassin  de Raggatt ne 
sont pas, de f apn  indiscutable, caractéristiques  d'une croûte  océanique épaissie pour 
laquelle l'épaississement  crustale est associé à des vitesses 6levees h la base de la 
croûte. Les facteurs qui pourraient expliquer des vitesses anormalement faibles 
seraient  un  géotheme anonnalement élevé o u  l'âge de la croûte. A priori, il n'y a  pas 
de raison de suspecter une anomalie thermique  dans le bassin de Raggatt  dans  la 
mesure où il  n'y  a  pas  d'activité volcanique  récente  reconnue et que  les 
reconstitutions cinématiques situent le point chaud de Kerguelen au nord-ouest du 
domaine nord du plateau (Müller et al., 1993). Concernant l'âge de la croûte, 
Kempner & Gettrust (1982) suggèrent B partir de la corrélation entre la structure 




Figure  9.8. Vitesse sismique à 10 km 
de  profondeur  dans  la croûte 
magmatique en fonction  de  la 
température  potentielle  dans  le 
manteau  (White & McKenzie,  1989). 
La  croix indique la valeur de la vitesse à 
10 km de profondeur dans la croûte 
magmatique du bassin de Raggatt à 
partir des données de sismique grand- 
angle  pour  une  anomalie  de 
température de 200°C dans le manteau 
correspondant à l'épaisseur de la croûte 
dans le bassin de Raggatt (Cf. Figure 
9.3). La  vitesse  mesurée  est 
significativement plus faible que la 
vitesse théorique. 
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Figure  9.9.  Vitesse  moyenne dans la 
couche 3 en fonction de l'épaisseur 
crustale  totale à partir  d'une 
synthèse  des  mesures  sismiques 
dans  la  croûte  océanique  (Mutter & 
Mutter,  1993). Le triangle  annoté SKP 
indique la valeur moyenne obtenue pour 
le bassin de Raggatt. Noter que cette 
valeur est en dehors du nuage de points. 
les vitesses dans la croûte inférieure océanique pourraient diminuer avec l'âge de la 
croûte par serpentinisation de l'olivine. Si ce mécanisme est plausible pour des 
croûtes  océaniques d'épaisseur normale, la circulation d'eau dans la croûte inférieure 
du bassin  de Raggatt reste très hypothétique en raison  des  profondeurs atteintes. 
e. Comparaison  entre la croûte  continentale  inférieure. 
L'origine du plateau de Kerguelen a longtemps suscité une polémique concernant 
son  origine pouvant être soit  océanique  soit continentale (Cf. chapitre 2). Dès lors, il 
est naturel de se demander si la structure profonde du  bassin de Raggatt est 
compatible  avec  la structure d'un type de croûte continentale, étant  entendu que  la 
structure de la croûte continentale est caractérisée par sa diversité. La diversité de  la 
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Figure 9.10.  Comparaison entre la 
structure profonde du bassin de 
Raggatt et de l'Islannded6termin6e 
par Eljarnason et al. (1993). 
structure de la croQte continentale est like aux divers environnements tectoniques 
dans lesquels elle est situGe. Le plateau de Kerguelen s'est formé à proximit6  des 
continents  (Indiens,  Australien et  Antarctique) et sa mise en place est clairement 
associée A des phases de  volcanisme comme l'atteste  la  nature basaltique du socle. 
Par cons4quent, il  est plus particulièrement  instructif de comparer la  structure du 
bassin de Raggatt avec la  structure des  zones  de rift (affectées par de l'extension et 
&entuellement par du magmatisme) et des marges continentales volcaniques 
(affectees par de l'extension et un magmatisme intense). Avant de presenter la 
comparaison entre la structure du bassin de Raggatt, nous prbsentons  une brève 
synthèse sur les vitesses sismiques correspondant a m  constituants prbsum6s  de la 
croûte continentale infkrieure. 
Conside'rations pitrologiques 
La diversité des  composants crustaux de la  croûte continentale complique 
singulièrement la correlation entre  les vitesses sismiques (et ce plus  particuGrement 
lorsque seules les vitesses P sont mesurées) et  la composition  (Holbrook et  al., 1992). 
Ainsi, une vitesse sismique peut être associée à différentes roches. L'exemple  le plus 
typique est  illustré  par les  roches mafiques (gabbro et granulites mafiques) et les 
roches métamorphiques qui montrent un recouvrement de leur gamme de vitesses en 
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fonction respectivement de la teneur en constituants mafiques et du degré de 
métamorphisme. Holbrook et  al. (1992) ont effectué une synthèse des vitesses 
sismiques observées dans  la croûte inférieure continentale, d'une  part à partir des 
données de  sismique grand-angle et,  d'autre  part, à partir des mesures en laboratoire 
sur toute une gamme  de constituants possibles de la croûte continentale inférieure et 
ce pour différents contextes géodynamiques. De façon prévisible, les vitesses 
enregistrées dans la croûte inférieure  du bassin de Raggatt  sont compatibles  avec  les 
vitesses observées dans des croûtes continentales inférieures de  composition 
différentes (sans pour autant qu'on puisse affirmer l'origine continentale du bassin 
de Raggatt). Les constituants  crustaux potentiels pour des vitesses de l'ordre de 6,85 
km/s (vitesse moyenne dans la croûte inférieure du bassin de Raggatt) regroupent les 
anorthosites, des granulites mafiques, des  amphibolites et des granulites à quartz et 
à grenat intermédiaire (Figure 9.11). Si on limite cette compilation aux régions 
tectoniques compatibles  avec la formation du plateau de Kerguelen (zones de rift, 
marge passive), la  structure profonde du bassin de Raggatt est plus particulièrement 
compatible avec les caractéristiques des  zones de rifts (Figure 9.12). La distribution 
des vitesses pour les marges continentales passives est fortement bimodales  avec un 
pic à des vitesses élevées de 7,3-7,5 k d s  interprétées comme des roches  mafiques et 
ultramafiques. Des études  récentes sur les marges continentales volcaniques ont 
montré que ces vitesses correspondaient à du matériel magmatique sous-plaqué à la 
base de la croûte continentale et que l'on devrait logiquement retrouver également à 
la base de la croûte des plateaux océaniques  (Fowler et al., 1989; White & McKenzie, 
1989; Holbrook et al., 1994; Holbrook et al., 1994). Comme nous l'avons indiqué 
précédemment, ces vitesses ne sont  pas présentes à la base de la croûte du  bassin de 
Raggatt. 
Christensen & Fountain (1975) ont mesuré en laboratoire les vitesses sismiques dans 
des granulites qui recouvrent une gamme de vitesse très  large avec un pic à 6,75 
km/s (Figure 9.14).  Les valeurs de gradient de vitesse en plus des vitesses (Vp = 6,70 
k d s  + 0,02 z) reportées dans la croûte inférieure du bouclier Canadien sont 
également comparables à ceux du bassin de Raggatt (6,65 km/s + 0,022 z ) (Hall & 
Hajnal, 1973). 
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Figure  9.PP.Vitesse des ondes P dans la croûte continentale inErieme 
Histogramme représentant  la  surface occupée par  une coupe de la  crocte  continentale  inférieure 
(h2.1O3, obtenue en  multipliant  l'épaisseur  de la croûte  inférieure  par l'extension  horizontale  de la 
zone) dans  différents  contextes  géodynamiques  en fonction de la vitesse P moyenne dans  la  croûte 
continentale  inférieure. Les barres  horizontales  décrivent la fourchette de vitesses  correspondant A 
différents  constituants  de  la  croûte  continentale  inférieure et du  manteau  supérieur. 1: quartzite; 2: 
gneiss B faci&s  amphibolitique; 3: granulite  clair; 4: schiste; 5: granulite  intenddiaire; 6: anorthosite; 
7: granulite  mafique; 8: amphibolite; 9: granulite A grenat  intermédiaire; 10: pyroxénite; 11: éclogite; 
12: dunitelpéridotite. La  croûte  inférieure  du  bassin  de  Raggatt correspond A une  vitesse  moyenne 
dans  la crofite inférieure de 6,85 k d s  et représente  une  surface  en coupe de -16 x 200=3,2 km2 x 
103(Holbrook et al., 1992). 
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F i m e  9.12. Vitesse dans la crohk. Continentale  inf6rieure  dans les zones  de rift 
Idem  que pour la Figure 9.11 mais  limité  aux zones de  rift. (Holbrook et al., 1992). 
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Figure 9.13. Vitesse dans la croûte eontinentale inférieure  dans les marges passives 
Idem  que la  Figure 9.11 mais  limit6  aux  marges  passives.  Noter  la  présence  d'un pic aux  vitesses 
comprises entre 7,3 et 7 3  km/s  correspondant ii du  matériel  magmatique sous-plaquC A la base  de  la 
croûte  continentale. 
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Figure 9.14 Vitesses sismiques 
dans la croûte  continentale 
inférieure 
Histogramme  représentant  les 
vitesses P pour la croûte inférieure 
continentale  constituée à des 
profondeurs supérieures à 10 km. 
La flèche indique la gamme de 
vitesses correspondant aux roches à 
faciès  granulitique  pour  des 
pressions comprises entre 4 et 10  
kbar  (Christensen & Fountain, 
1975). 
Comparaison  de  la  structure  du  bassin  de  Raggatt  avec  la  structure  des  marges 
volcaniques. 
Typiquement, une  marge continentale volcanique est constituée du continent vers 
l'océan d'une portion de croûte continentale étirée par  une  phase de rifting  sans 
apport  magmatique  évident, par une zone  de transition continent-océan et  par le 
domaine typiquement océanique (Cf. introduction et Figure 9.15)  (e.g. Fowler et al., 
1989;  Holbrook et al., 1994;  Holbrook et al., 1994). La structure  du bassin de Raggatt 
ne peut  pas correspondre au domaine de marge à proprement parler parce que ni les 
variations  latérales de structure liées à l'amincissement rapide de la croûte ni le 
matériel magmatique sous-plaqué à la base de la croûte continentale ne sont 
observés dans la structure du bassin de Raggatt. La structure du bassin de Raggatt 
(épaisseur et vitesses  crustales)  est comparable à celle de la croûte continentale 
faiblement étirée située en bordure de la marge volcanique à proprement parlé 
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correspondant au  plateau Rockall (Figure 4,  Annexe 1, Operto Qr. Charvis, 1994). La 
compatibilité de cette interprétation avec les autres données géologiques et 
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(White cMenzie, 1989). 
La loi de vitesse en fonction  de  la  profondeur est superposée sur la coupe du plateau 
de Rockall constitub par une crofite continentale faiblement étirée  sans apport 
magmatique (facteur d'amincissement: 1,3, Morgan et al., 1989). 
Il  ressort de cette  analyse que l'interprétation des vitesses P est  insuffisante pour 
identifier la nature et l'origine d'une structure crustale ayant une epaisseur 
compatible avec une  croate ocitanique  itpaissie ou une crofite continentale 6tirbe. La 
premiere raison est que la gamme  de vitesses observbe dans  la croûte continentale 
inférieure recouvre celle  observée dans  la crofite  océanique. La deuxième raison est 
que la structure de la croûte océanique  bpaissie (plateaux ochniques)  est  trop peu 
documentbe pour disposer d'un modèle de référence et pour pouvoir affirmer que 
leur structure sismique (au sens des vitesses sismiques) differe significativement de 
la structure d'une croûte oc6anique d'épaisseur nomale. Jusqu'à maintenant, nous 
avons limité notre analyse aux vitesses sismiques dans le  socle et la croûte inférieure 
'homogène' telle qu'elle a été définie en introduction du chapitre. Dans le  paragraphe 
suivant, nous discuterons l'origine de la croûte inférieure réflective et  des vitesses 
dans le manteau  supérieur pour essayer d'apporter une contrainte  supplémentaire 
sur l'origine du bassin de Raggatt. 
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9.3. Analyse  de  la réflectivité à la base de la croûte et de la structure 
du  manteau  supérieur. 
9.3.1:  Rappels du chapitre 6 spécifiques à la  structure de la croûte 
inférieure réflective: 
La croûte inférieure réflective présente deux particularités originales: la première est 
de constituer en moyenne une zone à faible vitesse à la base de la croûte et la 
deuxième est  d'être réflective à l'échelle  des données de sismique grand-angle. La 
propriété de  zone à faible vitesse a  été montrée sur les données de sismique grand- 
angle par le délai en temps entre l'hodochrone représentant l'onde  se réfractant  dans 
la croûte inférieure non réflective et la branche post-critique de la PmP. La 
réflectivité de la croûte inférieure est illustrée par des  réflexions individualisées, de 
faible amplitude et réfléchies dans la  structure comprise entre la base de la croûte 
inférieure non réflective et  le Moho. A ces caractéristiques, s'ajoutent quatre 
observations fondamentales, sans doute liées dans le cadre de l'interprétation 
géologique: 
- La croûte inférieure réflective semble divisée en une partie supérieure peu 
réflective et une partie basale plus  réflective  avec  des vitesses élevées.  La séparation 
entre ces  deux niveaux est indiquée par une réflexion d'amplitude plus forte (onde 
Pr, Figures 6.2.a,  6.2.b et 6.24). 
- Les  réflexions sont principalement observées dans la direction NNW-SSE et sont 
absentes dans la direction perpendiculaire (Figures 9.2 et 9.3). 
- Dans la direction  NNW-SSE,  le  nombre de réflexions et leur amplitude semblent 
diminuer  du  sud  vers  le nord (Figure  6.2). Cela est compatible  avec 
l'homogénéisation de l'amplitude de la PmP en fonction de la distance pour les 
enregistrements  situés plus au sud suggérant une augmentation des phénomènes de 
diffusion dans une croûte inférieure réflective plus hétérogène (Figure 6.4). 
- Les vitesses dans le manteau supérieur  sont beaucoup plus élevées la direction 
NNW-SSE (8,60 k d s )  que dans la  direction perpendiculaire (8,O knds). La vitesse de 
8,60 k d s  n'est  qu'apparente car  le  profil NNW-SSE n'est  pas inversé. Néanmoins, la 
PmP  enregistrée sur les OBS 4, 5 et 3 n'indiquent  pas de pendage significatif du 
Moho. Si la vitesse dans le manteau selon  la  direction  NNW-SSE est inférieure à 8,60 
k d s  alors la croûte s'amincirait du sud  vers  le nord. 
Dans la suite, nous présentons une discussion sur l'existence d'une couche à faible 
vitesse à la base de la croûte océanique et sur ces origines possibles. Dans un 
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deuxihme temps, nous tenterons d'analyser la réflectivité de la base  de la crofite du 
bassin de Raggatt par comparaison avec la réflectivité de la croûte ockanique. 
Dans un troisikme temps, nous étendrons cette analyse aux domaines continentaux 
oii l'observation de la rkflectivité de la croûte inférieure est beaucoup plus fréquente. 
Enfin, nous essayerons de relier la rkflectivité  de la base de la croûte et les vitesses 
dans le manteau supérieur (cg. l'anisotropie dans le manteau supérieur) pour 
comprendre l'origine de cette réflectivité (tectonique ou magmatique) et ses 
implications sur l'origine du bassin de Raggatt. 
9.3.2. Existence dune couche & faible vitesse & la base de la croûte 
océanique. 
Des zones à faible vitesse à la base de la crofite ockanique sont tri% rarement 
décrites dans la  littkrature. Néanmoins, Mithal & Mutter (1989) notent que les 
données de sismique grand-angle doivent &re suffisamment bien échantillonnées 
spatialement pour permettre l'identification  de telles structures. Une zone à faible 
vitesse avec une  vitesse moyenne de 6,8 km/s a été identifiée 5 la base d'une croûte 
océanique d'épaisseur normale et d'âge Crétacé (118 Ma) dans l'Atlantique (Mithal, 
1989). Cette zone 5 faible vitesse d'autre  part tr6s locale est  interprétée comme du 
matériel crustal de composition métagabbroïque  plutbt  que  des  péridotites 
serpentinisées. Lewis cst Snydsman (1979) reportent  une zone 5 faible vitesse à la 
base  de la croate océanique de la plaque Cocos et interpr8te cette structure comme  le 
résultat de la  serpentinisation du manteau  supérieur.  Une couche à faible vitesse a 
également été identifiée 2. la base de la croate sur le flanc sud-est de la dorsale de 
Reykjanes et  est interprétke également comme due à la serpentinisation des gabbros 
(Ritzert & Jacoby, 1985). La serpentinisation est  sans doute le mécanisme le plus 
adapté pour expliquer la présence de  couche 8 faible vitesse & la base de la croûte 
ockanique d'épaisseur nomale. Néanmoins, ce mécanisme semble inadapté dans le 
cas d'une croiîte d'épaisseur comparable à celle du bassin de bgga t t  dans la mesure 
où la circulation d'eau est peu probable à plus  de 20 km de profondeur 
Des couches à faible vitesse à la base de la croûte océanique n'ont jamais kté 
reportées à notre connaissance. La structure de la croûte de l'Islande montre 
plusieurs anomalies. Une de ces anomalies est constituée par une zone à haute 
vitesse dans  la croûte inférieure créant une zone à plus faible vitesse à la base  de  la 
croûte.  Cette zone à haute vitesse  est  interprétée comme le  résultat de 
l'enrichissement en olivine de cette zone par plutonisme (Bjarnason et al., 1993). Ce 
cas n'est cependant pas comparable à celui  du  bassin de Raggatt  dans la mesure où 
l'inversion  de vitesse dans le cas de l'Islande est créée par l'injection  de matkriel avec 
t 
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des vitesses élevées dans  la croûte inférieure (> 7,3 k d s  à 15 km  de  profondeur) au- 
dessus d'une couche  avec une vitesse de -7,OO k d s  alors qu'elle est produite par des 
vitesses anormalement faibles (6,70 k d s )  à la base de la croûte sous une couche  avec 
une vitesse de 6,90 k d s  dans le bassin de Raggatt. 
En conclusion, la présence d'une couche à faible vitesse à la base de la croûte 
océanique est une caractéristique originale bien qu'elle puisse être expliquée par  la 
serpentinisation du manteau dans le cas d'une croûte  océanique d'épaisseur normale 
ou faible située à proximité  des  zones de fracture. Une  couche à faible vitesse semble 
beaucoup plus  atypique  d'une croûte océanique épaissie dans  la  mesure où: 1- le 
phénomène de serpentinisation des .matériaux mantelliques (avec un degré de 
serpentinisation suffisamment élevé pour produire des vitesses suffisamment faibles) 
est peu probable à des profondeurs  élevées. 2- Les  roches constituant la base de la 
croûte océanique épaissie sont supposées avoir des vitesses plus élevées que les 
roches constituant  la base de la croûte océanique d'épaisseur normale en raison de 
leur enrichissement en minéraux ferro-magnésiens (Cf. chapitre précédent). 
9.3.3.  Réflectivité  de la croûte inférieure et  du Moho océanique. 
La réflectivité de la croûte inférieure et  la  structure fine du Moho sont beaucoup 
moins documentées en domaine océanique qu'en domaine continental. Les données 
de sismique réfraction n'ont, à notre connaissance, jamais permis en raison du 
contenu spectral généralement limité de la source sismique et de l'échantillonnage 
spatial des données, une modélisation  de la  transition croûte-manteau plus détaillée 
qu'à l'échelle verticale du kilomètre. Le Moho est classiquement modélisé  comme une 
discontinuité de vitesse séparant  la couche 3 océanique du manteau  supérieur ou 
comme une  transition sous forme d'un  gradient de vitesse entre les vitesses de la 
base  de la couche 3 océanique et les vitesses du manteau supérieur. 
La plupart des études sur  la  structure de la transition croûte-manteau en domaine 
océanique s'inspirent des modèles pétrologiques et de vitesses des complexes 
ophiolitiques qui  représentent des sections 'à ciel ouvert' de la croûte océanique. La 
base d'un complexe  ophiolitique présente deux séquences stratifiées (Cf. également 
chapitre 7); la première est constituée de gabbros lités pour lesquels la vitesse 
augmente avec la profondeur en raison de l'augmentation de la proportion  d'olivine; 
la partie basale est constituée d'une alternance de couches gabbroïques et 
péridotitiques, ces dernières devenant prépondérantes vers la base de la croûte 
(Salisbury & Christensen, 1978; Christensen & Smewing, 1981; Karson et al., 1984). 
Les vitesses  dans  cette  partie de la croûte sont comprises entre 6,70 km/s et 8,30 
k d s  et la vitesse moyenne est de 7,50 k d s .  Christensen & Smewing (1981) notent 
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qu'à l'échelle de la sismique réfraction ces deux séquences de couches ayant une 
épaisseur  totale de -3 km  apparaissent comme une couche unique,  relativement 
homoghe en raison de la longueur d'onde du signal et avec une vitesse élevée. 
Kars& et al. (1984) decrivent également une structure type d'ophiolite mais  insiste 
sur l'hétérogénéité latkrale  et verticale des différentes unités  litho-stratigraphiques 
notamment de la  transition  croûte-manteau qui induit notamment des pendages 
marqués du Moho (Figure 9.16). 
Figure 9.16. loc diagramme selhbmatique reprbsentant Pa structure de la 
lithosphkse ocbanique (Casey et al.? 1981). 
Les caractéristiques de cette zone de transition constituée de roches mafiques et 
ultramafaques sont: 1- la variabilité latérale de  son épaisseur et de ses vitesses. 2- la 
prksence de couches à faible vitesse de moins de 300 mètres d'gpaisseur dans un 
ensemble de composition mafique et ultramafique 3- la présence de couches fines à 
faible vitesse (wehrlite) litées  dans  une roche ultramafique  (dunite) 4- une couche  de 
dunite avec des vitesses élevées dont l'épaisseur  peut  varier  entre 0,OO et 3,25 km au- 
dessus d'une couche d'harzburgite de vitesse plus faible. 5- une topographie trks 
marquke du Moho ('jusqu'h 1 2 O )  sur une  distance  latérale de 13 km (Karson et al., 
1984). 
La stratification de la transition  crocte-manteau est souvent trop fine pour que les 
propriétés sismiques de chaque couche puissent 6tre résolues bien que des 
subdivisions lithologiques à plus grande échelle (quelques centaines de mktres à 
quelques kilomètres d'épaisseur)  pourraient être mises en évidence par des données 
de sismique grand-angle moderne. Néanmoins, Karson et al. (1984) notent que cette 
stratification est potentiellement plus facilement identifiable dans la direction 
parallèle à l'expansion océanique que dans la direction perpendiculaire dans la 
mesure où c'est dans la direction parallèle à l'expansion que le contraste de vitesse 
entre les unités déformées et non  déformées sera le plus apparent. 
Mackenzie (1984) utilise des modèles de crocte  inférieure et de transition croûte- 
manteau inspirés des études stratigraphiques sur les ophiolites pour calculer et 
comparer des sismogrammes synthétiques à l'aide de la méthode de la réflectivité 
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avec les données sismiques grand-angle initialement  interprétées  par Spudich & 
Orcutt (1980).  Ces modèles sont constitués par un empilement de  couches fines avec 
des  inversions  de vitesse. Cet empilement de  couches fines représente dans sa  partie 
supérieure les cumulats de  gabbros correspondant à la base de la croûte inférieure et 
dans sa partie basale des matériaux ultramafiques inter-stratifiés avec  des cumulats 
de péridotites correspondant à la transition croûte-manteau. Les vitesses sismiques 
dans la partie  supérieure de  l'empilement sont comprises entre 6,80 et 7,50 k d s  et 
dans la partie  inférieure entre 7,lO et 8,OO k d s ,  comparables aux vitesses décrites 
par  Christensen & Smewing (1981). Les épaisseurs de couche testées  sont 
successivement 100, 30 et 10 mètres, l'épaisseur totale de l'empilement étant de 1,5 
k m .  Tous  les  modèles testés ont la même loi de vitesse en fonction  de la profondeur à 
l'échelle de quelques longueurs d'onde du signal dont la bande passante est comprise 
entre O et 20 Hz. Pour chacun de  ces  modèles,  les sismogrammes synthétiques  en 
fonction de la distance sont semblables à ceux du modèle  de Spudich & Orcutt (1980) 
pour lequel  la transition croûte-manteau était simplement constituée par un gradient 
vertical de vitesse de 800 mètres d'épaisseur entre les vitesses crustales et 
mantelliques. Cela implique, comme l'avaient suggéré Christensen & Smewing 
(1981) et Karson et al. (1984) une résolution  de la sismique réfraction insuffisante 
pour modéliser une structure finement stratifiée dont chaque couche a une épaisseur 
significativement inférieure à la longueur  d'onde  du signal. 
La réflectivité de la croûte inférieure et du  Moho  océanique a plus abondamment été 
mise en évidence à l'aide de  données  de sismique verticale multitrace. Des données 
récentes ont montré toute  une série de réflecteurs dans la croûte  océanique  (White et 
al., 1990; Morris et al., 1993; "Bride et al., 1994; White et al., 1994). Le Moho ne 
correspond pas à un réflecteur individualisé mais à une série de réflecteurs 
discontinus et de forte  amplitude observés sur 1 à 2 km d'épaisseur (Morris et al., 
1993). Néanmoins, des profils  de  sismique grand-angle à 2 bateaux (ESP) parallèles 
au profil de multitrace  montrent une structure relativement homogène à l'échelle  de 
la sismique grand-angle (Morris et al., 1993). Cela rejoint les conclusions de 
MacKenzie (1984) qui suggère que  la  réflectivité du Moho océanique n'est  apparente 
que sur les données de sismique verticale. MacKenzie (1984) a calculé des 
sismogrammes synthétiques à incidence verticale avec une bande passante comprise 
entre O et 30 Hz pour les modèles de Moho décrits précédemment. Seuls les 
sismogrammes synthétiques des modèles présentant un litage fin du Moho, 
permettent de reproduire l'amplitude maximale par interférence constructive 
(malgré une longueur d'onde du signal > épaisseur des couches) et la variabilité 
latérale de la bande d'énergie entre 6,4 et 6,9 s td  représentant la réflexion sur le 
Moho observée dans  la croûte océanique  du  Pacifique ouest (Stoffa et  al., 1980) alors 
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qu'un Moho constitué par une zone  de transition homogène produirait  une réflexion 
dont l'amplitude maximale n'excède pas 50 à 60 % de l'amplitude observée sur les 
donn6es du Pacifique. 
Par conséquent, le type de modèle, trks finement lité qui caractérise la croûte 
inférieure océanique n'est  pas applicable à la clroiite inférieure du bassin de Raggatt 
dans la mesure oin il est  certain que ce genre de structure  n'aurait pas produit les 
réflexions individualisées observées sur le profil 4. 
Enfin et  surtout, les vitesses sismiques dans la croûte inférieure  stratifiée et dans la 
transition croûte-manteau (vitesse moyenne 7,30 k d s )  sont beaucoup trop élevées 
dans  la croûte océanique par rapport aux vitesses observées dans  la crofite inférieure 
réflective du bassin de Raggatt  (vitesse moyenne 6,70 k d s ) .  Cette  analyse rejoint 
l'analyse du paragaphe préc6dent oii les vitesses dans la croûte inférieure homog6ne 
du bassin de Raggatt semblaient trop faibles  pour représenter des gabbros. 
9.3.4 Réflectivité  de la croûte inf6rieure et du Moho continentale. 
La réflectivité de la croûte continentale inférieure et du Moho continentaux ont fait 
l'objet de nombreuses recherches (pour une synthèse voir Mooney & Meissner 
(1992)). La réflectivité  de la croûte continentale inférieure apparait généralement sur 
les profils de sismique verticale par une série de réflecteurs sub-horizontaux, 
discontinus lateralement avec -une forte amplitude, typiquement entre 15 et 2 1  h de 
profondeur (entre 5 et 7 std) (Mooney & Brocher, 1987). La réflectivité de la croûte 
continentale  a ét6 mise en evidence la première fois sous le graben du Rhin par 
Mueller et al (1973). Pour modéliser ces réflecteurs observés sur les profils de 
sismique verticale dans la croûte inférieure, Mueller et al. (1973) proposent un 
modèle de croûte inférieure constituée par  un empilement de  couches fines avec  des 
inversions de vitesse. Selon Fuchs (1969), lorsque l'épaisseur des couches était de 
l'ordre de 0,25 fois la longueur d'onde du signal l'amplitude des réflexions étaient 
maximales. Par opposition aux croûtes océaniques, la réflectivité de la croûte 
continentale inférieure a été mise en évidence  non seulement à l'aide de profils de 
sismique rgflexion verticale mais  également à l'aide de sismique grand-angle, les 
deux méthodes d'imagerie sismique étant d'ailleurs souvent utilisées simultanément. 
Sur les données de sismique grand-angle, la  réflectivité  de la croûte continentale est 
souvent identifiée par une bande d'énergie en temps avec un long train d'onde plutôt 
que par des réflexions individualisées  indiquant une lamination  fine de la croûte 
inférieure (Wenzel et al., 1987). Wenzel et al. (1987) modélisent cette bande d'énergie 
en incluant à la base de la croûte un empilement de couches de 120 mètres 
d'épaisseur (-1/4 longueur d'onde) avec des inversions de vitesse. La gamme de 
P 
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vitesses observées dans  la croûte continentale inférieure réflective varie  entre 5,60 et 
6,lO km/s pour l'ensemble  des  couches à faible vitesse et  entre 6,30 et 7,60 km/s pour 
les couches à haute vitesse ce qui conduit à la vitesse moyenne de  6,70 k d s  dans 
l'empilement de  couches  (Wenzel et  al., 1987). 
Cette vitesse moyenne de  6,70 km/s est une vitesse souvent reportée  dans la croûte 
continentale inférieure (Cf. paragraphe 9.2.3.c) (Christensen & Fountain, 1975). La 
profondeur à laquelle  cette  vitesse  est  atteinte  est  souvent corrélée avec 
l'augmentation du nombre de réflexions observées (e.g. de la réflectivité)  dans la 
croûte inférieure (Pavlenkova, 1979). Néanmoins, en contexte d'extension, la vitesse 
moyenne est souvent supérieure à 7,OO k d s  en relation avec des phénomènes 
d'intrusion ou  de  sous-plaquage magmatique (Mooney & Brocher, 1987). 
L'origine géologique de la réflectivité de la croûte continentale inférieure reste 
controversée. Deux types de structures géologiques peuvent créer la réflectivité de la 
croûte continentale inférieure (Holbrook et al., 1991): les zones de cisaillement 
ductiles et les intrusions magmatiques affectant la croûte continentale inférieure. A 
ces deux types de phénomènes, qui peuvent coexister, il faut ajouter la présence de 
fluides éventuellement présents (eau, dioxyde de carbone ou produits de fusion 
partielle). Les deux types de processus géologiques responsables de  ces structures 
sont l'extension dans le premier cas et l'activité volcanique dans le second  cas. Par 
conséquent, les zones de rift et les marges continentales volcaniques devraient 
constituer des  contextes géodynamiques favorables  pour  l'observation de la 
réflectivité de la croûte continentale inférieure (Hutchinson et al., 1992). Hutchinson 
et al. (1992) ont étudié l'évolution  de la réflectivité de la  transition croûte-manteau 
dans le système de rifts nord-américain (GLIMPCE). L'extension et le magmatisme 
favorisent  le développement de la réflectivité de la croûte continentale inférieure 
seulement lorsque le taux d'extension est faible (sous les flancs du rift) alors que la 
réflectivité est beaucoup  plus faible sous l'axe du rift. Klemperer (1987) a montré la 
corrélation négative entre la profondeur à partir de laquelle la réflectivité est 
observée et le flux de chaleur qui pourrait expliquer la disparition de la réflectivité 
sous la marge à proprement parler (où le taux d'extension est le plus élevé). 
L'amincissement de la croûte continentale inférieure réflective en direction de la 
transition continent-océan est  par exemple observé sur  la marge continentale (non 
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Figure 9.17. Profil de sismique vertical enregistr6 B proximite de Pa marge 
continentale non volcanique de  Terre 
L'épaisseur de la croûte inférieure reflective s'amincit  en direction  de  la transition 
continent-océan  (Keen & de  Voogd, 1988). 
Dans le cas particulier des marges continentales volcaniques, la réflectivité ne serait 
développde que dans le domaine correspondant à la crofite continentale faiblement 
étirée où l'apport magmatique est faible. L'épaisseur de la croûte inférieure r6flective 
diminuerait  en direction de la  transition continent-océan  en relation  avec 
l'augmentation du taux d'extension pour disparaitre complètement sous cette 
transition en raison de la mise en place d'un empilement de matériel  magmatique. 
Ceci est  particulihxment bien illustré  par %e  profil de sismique réflexion enregistré 
sur la marge continentale volcanique nord-américaine (Figure 9.18.4. La réflectivité 
de la croûte inférieure et du  Moho  de la croûte continentale Appalachienne disparaît 
brutalement à l'emplacement de la  transition continent-océan indiquée par la série 
de réflecteurs pentés  dans la  partie extrusive de la croûte supérieure. Les profils  de 
sismique grand-angle ont permis d'identifier dans la transition continent-ocdan 
d'importants volumes de matériel  magmatique sous-plaqués sous la croûte 
continentale trBs etirée ou directement en contact avec la série de réflecteurs pentés 
(Molbrook & Kelemen, 1993)(Figure 9.18.b). 
L'extension  de la croûte continentale peut  induire de  l'anisotropie à différente échelle 
d'observation dans  la croûte continentale inférieure. La réflectivité  (ou l'absence de 
réflectivité) de la croûte continentale inférieure peut servir comme marqueur de cette 
anisotropie. Une anisotropie à grande échelle est observée dans la  région du "Basin 
and Range'' à partir de deux profils de sismique multitrace perpendiculaires 
(Carbonell & Smithson, 1991). Sur le profil parallèle à la direction d'extension, la 
croûte  moyenne, la croûte inférieure et le Moho sont  très réflectifs alors que  le  profil 
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Figure 9.18.(a-b). Structure  sismique et réflectivité de la  marge continentale 
volcanique nord-est américaine 
(a) Profil de sismique réflexion enregistrée sur  la marge continentale volcanique 
nord-est américaine. La  réflectivité de la croûte continentale inférieure s'interrompt 
brutalement à la transition continent-océan indiquée par  la  série de réflecteurs 
pentés dans la  partie extrusive de la marge. (b) Coupe distance-profondeur de cette 
marge déduite de l'interprétation de profils de sismique grand-angle. La zone 
contourée  correspond à la  section de la figure  9.18.a.  (Holbrook & Kelemen,  1993). 
perpendiculaire  montre une croûte inférieure transparente et une réflexion sur le 
Moho beaucoup plus continue latéralement et avec une forte amplitude. Cette 
anisotropie est interprétée comme  le résultat de structures tectoniques en forme de 
lentilles étirées  dans le sens de l'extension et contenues dans une matrice déformée 
ductilement (Figure 9.19).  Une remarque importante dans le cadre de notre étude est 
que ce genre de structure  tend à sous-estimer la vitesse moyenne dans  la croûte 
inférieure en raison de l'augmentation de la longueur du trajet des rais  dans  la 
structure hétérogène (Ojo & Mereu, 1986). 
9.3.5  Origine de la réflectivité à la  base de la croûte inférieure dans le 
bassin de Raggatt. 
Lors de l'analyse des vitesses dans la croûte inférieure non réflective, nous 
suggérions que la croûte du bassin de Raggatt pourrait être constituée d'une croûte 
continentale faiblement étirée située en bordure d'une marge continentale volcanique 
Cette interprétation,  utilisant les résultats de l'analyse des temps d'arrivée,  a  été 
proposée par Operto & Charvis (1995), mais n'impliquait  pas la réflectivité de la 
croûte inférieure  dans la mesure où l'analyse des temps d'arrivée  ne  permettait pas 
d'avoir une estimation de la  structure de la zone réflective autre que sa vitesse 
moyenne. Nous proposons dans ce chapitre d'analyser si les caractéristiques de la 
réflectivité de la croûte inférieure dans le  bassin de Raggatt sont compatibles  avec 
cette interprétation en s'appuyant sur  la synthèse du paragraphe précédent. 
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Figure 9.1 isotropie grande 6cheUe dans le 
Bloc diagramme schématique représentant  la  structure  crustale  dans  la région du 
Basin and Range. La  direction de l'extension est E-W. L'anisotrspie est due à des 
structures tectoniques étirées  dans le sens de l'extension et contenue  dans une 
matrice ductile (zone en pointillé). Le Moho lit6 est constitué par des roches 
magmatiques (couches  sombres) interstratifikes avec  les  roches mantelliques (zone 
hachUr&). L'épaisseur des lentilles varie entre 85 et 256 mètres pour une 
extension horizontale de 1,5 km dans la direction E-W et de 0,4 km dans la 
direction perpendiculaire (Carbonell & Smithson, 1991). 
e Vitesse  moyenne dans la  croate infirieure rkflective. 
Le premier paramètre que l'on peut  analyser simplement est l'épaisseur,  la vitesse 
moyenne de la croQte inférieure réflective et la profondeur à laquelle elle est 
mesurée. Nous rappelons que la croûte inférieure du bassin de Raggatt est  située 
entre -17 et  22-23 km de  profondeur dans  la croûte (sans  tenir compte de la couche 
d'eau) et que sa vitesse moyenne est de 6,70 k d s  dans la direction NNW-SSE. La 
vitesse de  6,70 k d s  est comparable aux vitesses de  6,70-6,86 k d s  caractéristiques 
de la croûte continentale inférieure reportée par Christensen & Fountain (1975) 
(Figure 9.14). L'Bpaisseur et les  profondeurs mesurées sont également comparables à 
celle reportées par Mooney & Brocher (1987) (Cf. paragraphe précédent). 
0 Variation  de  la rkflectivite" dans Les deux directions  perpendiculaires  d'observation. 
La réflectivité de la croQte inférieure du bassin de Raggatt n'est observée que dans la 
direction NNW-SSE Ces réflexions ne sont pas  observées dans la direction 
perpendiculaire le  long  de laquelle l'onde PmP apparaît comme une  phase beaucoup 
plus continue en fonction de la distance (d'un point de vue de  son amplitude  et de ses 
temps d'arrivée). Cela  suggère une anisotropie à grande échelle à la base de la croûte 
inférieure liée à des structures  étirées  dans la direction d'extension comparables à 
celle décrite dans le "Basin and Range" par Carbonell & Smithson (1991). I1 faut 
néanmoins être trhs prudent  dans  cette conclusion dans la mesure oir la méthode 
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d'imagerie sismique qui permet d'identifier l'anisotropie est différente dans le  cadre 
de l'étude  du "Basin and Range" (sismique verticale) et dans le cadre de cette étude 
(sismique grand-angle) si bien que la comparaison est indirecte. Cette anisotropie est 
également suggérée par la vitesse moyenne faible dans  la croûte inférieure réflective 
de 6,70 k d s  estimée dans la direction NNW-SSE alors que la vitesse dans la 
direction perpendiculaire atteint  au moins 6,90 k d s  (Figure 9.2). Cette vitesse lente 
de 6,70 k d s  pourrait  représenter un artefact lié à la propagation des rais  dans une 
structure complexe hétérogène si bien que l'anisotropie de vitesse dans la croûte 
inférieure réflective ne serait qu'apparente. Cette interprétation implique que 
l'extension a joué un rôle prépondérant  dans  la réflectivité de la croûte inférieure 
dans la mesure où si des intrusions magmatiques étaient seules responsables de la 
réflectivité de la croûte inférieure, celle-ci devrait être observée dans les deux 
directions. 
En supposant notre interprétation exacte, la direction d'extension serait voisine  de la 
direction NNW-SSE (c'est-à-dire parallèle à l'axe du plateau). 
Variation  de la réflectivité dans  la  direction NNW-SSE. 
La deuxième observation majeure est que le nombre de  réflexions  observées et  la 
réflectivité  de  base  de la croûte inférieure semblent diminuer du sud vers  le  nord. En 
admettant l'hypothèse d'Hutchinson et al. (1992) qui postule que la réflectivité de la 
croûte inférieure diminue en direction  de la  transition continent-océan  (donc  avec le 
taux d'extension de la croûte continentale), la polarité de l'extension serait dirigée  du 
sud vers le nord (correspondant à un amincissement crustal, probablement faible, du 
sud vers le nord). 
La direction et la polarité de l'extension déterminées à partir de la variation de la 
réflectivité dans deux  directions perpendiculaires et dans la direction de l'extension 
est compatible  avec la direction et le sens de l'ouverture océanique entre 1'Inde-et  le 
continent australo-antarctique telle qu'elle est définie par les reconstitutions 
cinématiques ou par  la direction de la chaîne des rides volcaniques le long de la 
marge est  du bassin de Raggatt (Schaming & Rotstein, 1990). Cela impliquerait que 
le bassin de Raggatt est un fragment du continent Australo-Antarctique plutôt que 
du continent Indien. 
Anisotropie  de  vitesse  dans le manteau  supérieur. 
La différence  des vitesses dans le manteau  supérieur  dans  la direction NNW-SSE 
(8,6 km/s) et selon la direction perpendiculaire ( 8 , O O  km/s) suggère une forte 
anisotropie dans le manteau  supérieur. L'anisotropie dans le manteau  supérieur a 
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souvent été observée et résulte de l'orientation des cristaux d'olivine dans la direction 
de l'expansion océanique (pour les bassins océaniques) ou dans la direction de 
l'extension continentale (pour les zones de rift). La vitesse la plus élevée est 
classiquement observée dans la direction de l'expansion océanique ou dans la 
direction de l'extension continentale. Par conséquent, la  vitesse Elevée  de 8,6 k d s  
dans la direction PSMW-SSE est compatible  avec la direction d'extension suggérEe par 
la réflectivité de la croûte inférieure. La valeur de l'anisotropie mesurée semble très 
Elevée (-9 "/O) bien qu'une  valeur comparable ait déjà été obtenue à partir de mesures 
en laboratoire (Christensen & Salisbury, 1979) ou  à partie de profils sismiques 
grand-angle dans l'océan Pacifique et dans le bassin arrière  arc (Morris et al., 1969; 
Raitt et al., 1969;  Bibee Shor Jr., 1976). D'autre par.t, nous rappelons que la vitesse 
de 8,66 k d s  n'est  qu'apparente  dans  la direction NNW-SSE et qu'elle serait  par 
conséquent surestimke dans le cas du pendage du Moho. Par conséquent, notre 
objectif ne sera pas de quantifier cette anisotropie. Cependant,  il est important de 
noter que si un pendage du Moho existe dans la direction NW-SSE, il impliquerait 
un amincissement crustal du sud vers le nord  compatible  avec la direction et le sens 
d'extension suggérés précédemment à partir de la diminution de la réflectivité du sud 
vers  le nord. 
4 Variation de Ea riflectiviti  en  fonction de la profondeur. 
Jusqu'à  maintenant, nous avons interprété  la réflectivité de la croûte inférieure 
comme le résultat d'une extension créant des  zones de cisaillement ductile. L'autre 
processus pouvant favoriser la reflectivité de la crofite inférieure est lié A des 
intrusions magmatiques dans  la croûte inférieure. La croûte inférieure du bassin  de 
Raggatt (non reflective et réflective) est  entisrement de nature mafique au vue des 
vitesses sismiques (6,60-7,10 k d s ) .  Or, dans la crofite inférieure mafique, la 
réflectivité liée à des zones  de cisaillement ductile est plus faible que la réflectivité 
liée à des intrusions mafiques (Holbrook et  al., 1991). Lors de la description 
qualitative des données, nous avions noté la presence d'une réflexion  de plus forte 
amplitude  enregistrée  juste au-dessus de la PmP donc refléchie vers la base  de la 
crofite inférieure r6flective (onde Pr sur les figures 6.2.a et 6.2.b). Pour modéliser 
l'amplitude élevee  de cette réflexion et les amplitudes plus faibles des réflexions dans 
la partie  supérieure de croûte inférieure réflective, nous avons adopté un  modèle  de 
la croûte inférieure réflective subdivisé en deux parties: 1- la  partie supérieure est 
caractérisée par des contrastes d'impédance faibles (entre 0,03 et 0,056) et des 
vitesses comprises entre 6,20 et 6,60 k d s  pour  les  couches à faible vitesse et  entre 
6,40 et 7,00 km/s pour les couches à haute vitesse. 2- la partie inférieure est 
caractérisée par des contrastes d'impédance plus forts (0,080) avec des vitesses 
264 
comprises entre 6'70 et 6,80 k d s  pour les couches à vitesse faible et  entre 7,30 et 
7,40 krn/s pour les couches à vitesse élevée  (Cf. chapitre 6.4.2 et Figure 9.2). 
Figure 9-20. Interprétation  géologique  de  la  croûte  inférieure éflective 
Loi de vitesse de la croûte inférieure réflective dans le bassin de Raggatt pour I'OBS 
5 du profil 4. En vis-à-vis est représentée notre interprétation de la distribution  en 
fonction de  la profondeur  des  réflexions dues aux zones  de  cisaillement ductile et aux 
intrusions mafiques dans la croûte inférieure du bassin de Raggatt  déduite de la 
valeur des coeffkients de réflexion entre les couches. Les valeurs de référence 
utilisées pour ces  coefficients sont d'après  Holbrook et  al. (1991). 
Les  coefficients de réflexion faible (0,03-0,056)  (Holbrook et al., 1991) et les vitesses 
dans les couches à faible vitesse (entre 6,20 et 6,60 km/s) (Jones & Nur, 1982) dans la 
partie  supérieure de la croûte inférieure réflective sont compatibles  avec  des  zones de 
cisaillement ductile situées dans la croûte inférieure mafique alors que les 
coefficients de  réflexion plus élevés (0,08) (Holbrook et al., 1991) et les vitesses dans 
les couches à haute vitesse (7,30-7'40 k d s )  (Furlong & Fountain, 1986) dans  la 
partie inférieure de la croûte inférieure réflective sont compatibles avec des 
intrusions de matériel mafique dans la croûte inférieure mafique (Figure 9.20). 
En  guise de  conclusion de cette analyse, nous rappelons les principaux résultats de 
l'étude  de  la marge continentale passive canadienne de Terre Neuve à partir de 
l'analyse de profils de sismique multitrace  et de profils de sismique grand-angle 
(Keen & de Voogd, 1988;  Reid,  1993). Cette étude nous a semblé intéressante car les 
données de sismique  verticale montrent une croûte inférieure réflective s'amincissant 
en direction de la transition continent-océan (Figure 9.17) (Keen & de  Voogd, 1988). 
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D'autre  part, les données de sismique grand-angle ont été enregistrées avec des 
techniques d'acquisition comparable B celles de la campagne KeOBS (canons à air  et 
OBSs) et il nous semble instructif de voir si l'image  sismique grand-angle de la croûte 
inférieure r6flective peut etre comparée B celle obtenue sur le bassin de Raggatt. La 
figure 9.21 montre une section sismique grand-angle enregistrée sur la marge 
canadienne  ainsi que la section synthktique correspondante. Les grandes lignes du 
mod& 2D dans lequel la  section synthktique  a été calculée sont superposkes à la 
section de sismique  verticale sur  la  figure 9.22. Ce modhle est  constitué 
schématiquement de la croûte supérieure avec  des vitesses comprises entre 6,OO et 
O k d s  et  par  la croûte inférieure avec une vitesse moyenne de 6,7O k d s  (Reid, 
1993). La r4flectivité de  la  croQte est  enregistrée  entre -7 et 8,5 std  dans  la croûte 
supérieure et  entre 8,5 et 10 std dans la croûte inférieure. De f apn  comparable aux 
données du  bassin de Raggatt,  la réflectivité de la croûte inférieure (modklisée par 
une couche fine ayant une vitesse 6lev6e de 7,2 km/s mais qui reprksente 
probablement une des couches d'un ensemble beaucoup plus complexe) n'apparaît 
que sous forme d'une réflexion individualisée (h) sur les données  de sismique grand- 
angle  (Figure 9.21). D'autre  part,  la r4flectivité de la croûte inférieure  n'est  pas 
incompatible avec l'enregistrement  d'une PmP bien  définie aux distances critiques 
(indiquant que le Moho est une simple discontinuit4 de vitesse) et de l'onde Pn (Reid, 
1993). Ces images sismiques combinées (verticale et grand-angle) montrent que la 
croûte  inférieure rkflective n'apparaît  sur l'image sismique grand-angle que sous 
forme d'une réflexion cohérente sans doute  issue  d'une couche de faible extension 
latérale  et  atteignant localement une  épaisseur suffasante pour pouvoir créer une 
réflexion cohkrente. Cela indique que les rkflexions cohérentes observées dans le 
bassin de Raggatt  pourraient  reprksenter  une croûte inférieure réflective 
probablement plus développée  vers le sud du bassin comparable à celle observée dans 
les croQtes continentales faiblement étirées. Cette hypoth&se ne  pouvant cependant 
etre levée qu'en acqu4rant des donnkes de sismique verticale profonde ou des 
données de sismique grand-angle avec un signal sismique ayant  une bande passante 
beaucoup plus large. 
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ChaDitre 10: Discussion  finale. 
10.1: Introduction. 
Lors des chapitres précédents,  l'interprétation de l'origine des domaines nord et sud 
du plateau de Kerguelen à partir des données sismiques grand-angle de la campagne 
KeOBS a  été menée indépendamment pour les deux domaines. D'autre  part, nous 
n'avons pas pris  en considération les implications que pouvaient avoir la  structure 
profonde du bassin d'Enderby (chapitre 4) et de l'archipel de Kerguelen sur ces 
interprétations. Dans la première partie de  ce chapitre, nous proposons une  analyse 
comparative de la  structure profonde des différentes unités du plateau de Kerguelen 
et  du bassin océanique d'Enderby pour tester si elles confirment ou infirment les 
hypothèses  proposées dans les chapitres précédents. 
Dans  la deuxième partie, nous tenterons de corréler ou de confronter  les 
interprétations  obtenues à partir de la sismique grand-angle avec les résultats des 
études géologiques et géophysiques antérieures. 
Au terme de cette analyse et en guise  de  conclusion générale, nous rappellerons les 
principaux résultats de cette étude  en soulignant leur contribution à la connaissance 
de la structure profonde des grandes provinces  volcaniques en général et de l'origine 
du plateau de Kerguelen en particulier et les interrogations auxquelles elle  n'a  pas 
permis de répondre ou qu'elle a soulevée. 
10.2. Comparaison entre la structure profonde  des unités morpho- 
structurales du paléo-plateau de  Kerguelen,  de l'archipel de  Kerguelen et du 
bassin océanique  d'Enderby. 
102.1. Comparaison entre la structure du domaine nord et de l'archipel 
de  Kerguelen. 
La comparaison entre  la  structure profonde du plateau de Kerguelen-Heard d'après 
les résultats du chapitre 5 et celle  de l'archipel de Kerguelen (Recq & Charvis, 1986; 
Recq et al., 1990) montre des différences importantes  impliquant un mécanisme de 
formation  différent pour ces  deux structures (Charvis et al., 1993): 
1- l'épaisseur de la croûte est plus faible dans l'archipel de Kerguelen (entre 14 et 19 
km) que sous le plateau de Kerguelen-Heard (21-23,5 km). 
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2- l'épaisseur de la couche 2 varie considérablement entre 3 et 9-10 k m  vers le centre 
de l'île avec des vitesses typiques de  couche 2 océanique  (Recq Qt Charvis, 1986; Recq 
et al., 1990). 
3- l'épaisseur de la couche 3 varie entre 6 et 8 km avec un léger kpaississement vers  le 
centre de l'île (Recq & Charvis, 1986; Recq et al., 1990). 
Le rapport  entre l'épaisseur de la couche 2 et de la couche 3 (compris entre 0,5 et 1,7) 
decrit une  structure d'île océanique o h  un ,épaississement important de  la  couche 2 est 
réalise par empilement successif des coulées  volcaniques. Par contre, nous avons  vu 
au chapitre 5, que le rapport faible entre  l'épaisseur de la couche 2 et de la couche 3 
dans le plateau de Kerguelen-Heard décrivait plutôt m e  structure  fornee A 1' 
proximite d'une dorsale dans une configuration comparable à celle de l'Islande 
actuelle. 
La différence du type de mise en place pour l'archipel et  le plateau de Kerguelen- 
Heard n'est pas en contradiction avec les études géologiques et  gkophysiques 
anterieures.  L'analyse de la composition géochimique des basaltes de l'archipel de 
Kerguelen montre que l'archipel a évolué d'une formation au voisinage de la dorsale 
est-indienne au début de  son histoire vers une mise en pllace intraplaque (Storey et al., 
1988;' Gautier et al., 1990). Le plateau de Kerguelen Cr6tace est le plus souvent 
interprété comme un plateau océanique  dont la mise en place est comparable à celle 
de l'Islande actuelle (Schaming & Rotstein, 1990). 
L'kpaisseur plus faible  de la croûte de l'archipel de Kerguelen comparativement B celle 
du plateau de Kerguelen-Heard suggère que l'archipel s'est mis en place sur une 
croûte océanique néofom6e lors de l'ouverture entre  la plaque  australienne  et  la 
plaque antarctique  mais pas sur la croûte océanique crétacé du plateau de Kerguelen- 
Heard (Charvis et al., 1993). Cette observation est en accord avec l'analyse de 
Munschy et al., 1992 et les reconstitutions cinématiques de  Royer & Sandwell (1989) 
ayant montré que la terminaison nord du plateau de Kerguelen supportant l'archipel 
de Kerguelen s'est mise en place à partir de 42 Ma. De plus, la signature géochimique 
des basaltes de l'archipel de Kerguelen montre une signature DUPAL  moins forte que 
celle  des basaltes du domaine sud du plateau de Kerguelen suggérant que  ces basaltes 
n'ont pas  été contaminé par le plateau Crétacé  (Storey et  al., 1988; Storey et al., 1989; 
Storey et al., 1992). 
Deux autres hypothèses pouvant expliquer l'épaisseur plus faible de la croiite de 
l'archipel comparativement à celle du plateau de Kerguelen-Heard peuvent gtre 
également proposées (Charvis et al., 1993): 
1- L'archipel est  installé  sur le plateau de Kerguelen-Heard mais ce dernier  a  une 
structure  très hétérogène. Cette interprétation  est cependant peu plausible dans la 
mesure où les modèles définis au chapitre 5 ne montrent pas de variations  latérales 
fortes le long du profil réalisé dans le bassin de  Kerguelen-Heard. 
2- L'archipel de Kerguelen est installé sur le plateau de Kerguelen-Heard mais 
l'activité récente du point chaud de Kerguelen a profondément modifié la  structure 
originelle du  plateau. A partir de l'alignement de monts sous-marin entre l'archipel de 
Kerguelen et de Heard, Coffin et al. (1986) suggèrent que le  point chaud de Kerguelen 
a  été  situé sous le  plateau de Kerguelen-Heard entre 39 et 10  Ma. Ce deuxième apport 
magmatique est susceptible d'avoir c,ontribué à l'épaississement de la croûte du 
plateau de Kerguelen-Heard. Si cette phase de  volcanisme, postérieure à la formation 
initiale du plateau,  a réellement eu  lieu, il n'est cependant pas possible  de quantifier 
sa contribution dans le bilan magmatique dans la mesure où la  structure profonde 
(e.g. croûte inférieure) du plateau de Kerguelen-Heard ne montre pas d'évidence  de 
plusieurs phases volcaniques  (absence  de  sous-placage). 
En conclusion, la première hypothèse reste  la plus plausible à la lumière des données 
de sismique grand-angle (cette étude), de l'étude comparée de la géochimie  des laves 
de l'archipel et des basaltes du plateau et des reconstitutions cinématiques. 
10.2.2. Comparaison entre  la  structure des  domaines nord et sud du 
plateau de Kerguelen et du bassin  d'Enderby. 
L'interprétation des domaines nord et sud à partir des résultats de l'analyse des 
données sismique grand-angle nous a conduit à proposer une origine très différente 
pour les deux unités du plateau. 
La structure profonde -du plateau de Kerguelen-Heard nous a semblé représentative 
de la  structure d'un plateau océanique caractérisée par une croûte épaissie en relation 
avec une couche 3 très développée dans laquelle les vitesses sismiques sont élevées (> 
7,2 k d s )  comparativement aux vitesses d'une couche 3 normale.  Les similitudes entre 
la  structure du plateau de Kerguelen-Heard et celle  de l'Islande  ont conforté cette 
interprétation. 
La comparaison entre  la  structure du bassin océanique  d'Enderby et du plateau de 
Kerguelen-Heard est également compatible  avec cette interprétation de l'origine du 
bassin de Kerguelen-Heard. L'épaisseur de la croûte du plateau de Kerguelen-Heard 
(22 km  en moyenne) représente un  peu  moins du double de l'épaisseur de la croûte du 
bassin d'Enderby (11,5 km en moyenne). Le rapport entre l'épaisseur de la couche 2 
sur l'épaisseur de la couche 3 est de 0,27 pour la croûte du plateau de Kerguelen- 
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Heard et de 0,$2 pour le bassin d'Enderby.  La comparaison de  ces paramètres indique 
un processus de formation similaire pour ces deux structures ( 2  l'axe de la ride 
océanique), l'influence du point chaud de Kerguelen étant moins forte dans le cas du 
bassin d'Enderby que dans le cas du plateau de Kerguelen-Heard. Le seul résultat en 
contradiction avec les conclusions de White & McKenzie  (1989) et  Mutter & Mutter 
(1993) sur les propri6t6s sismiques de la eroiite océanique, est que l'épaisseur  plus 
grande de la croûte du plateau de Kerguelen-Heard n'est pas corrélée avec des 
vitesses plus 6levées dans  la couche  3.  Les vitesses varient  entre -6,60 km/§ 5 7 km de 
profondeur et 7,40 k d s  à 22 km de profondeur dans le plateau de Kerguelen-Heard et 
entre -6,90 lads à 8 km de  profondeur et 7,50 k d s  à 16 km  de profondeur dans  le 
bassin d'Enderby. 11 est difficile d'estimer si ces  differences sont significatives car elles 
sont de l'ordre de grandeur de l'incertitude (k0,l WS) sur la mesure des vitesses dans 
la couche 3. Des vitesses  plus  faibles  dans  la couche 3 du domaine  nord 
comparativement 5 celles du bassin d'Enderby pourraient s'expliquer par: 
e un géotherme actuel plus 6levé dans le domaine nord (en relation avec la 
proximité du point chaud de Kerguelen). 
e une anomalie thermique plus faible lors de la formation du domaine nord que 
lors de celle du bassin d'Enderby. La formation du bassin d'Enderby pourrait &e 
contemporaine de la phase d'activité initiale du point chaud de Kerguelen générant 
des magmas riches en minéraux ferro-magnésiens. Le domaine  nord se  serait formé 
lors  de la phase ultime d'activité du point chaud de Kerguelen de  la même rnaniBre 
que l'Islande. 
La structure du domaine sud est plus atypique  d'une  structure d'origine océanique 
dont la mise en place résulterait de l'activitk d'un point chaud (qu'elle soit de type île 
océanique ou plateau ockanique).  Cela nous a conduit à proposer que le soubassement 
du bassin de Raggatt  était constitué par un  fragment de croûte continentale &tiré, 
recouvert  de  coulées basaltiques. Cette interprétation  est basée: 
1- sur les vitesses dans  la croûte inférieure (l'kquivalent présumé de la  couche 3) dont 
les valeurs nous ont semblé trop faibles pour être représentatives des constituants 
pétrologiques d'une couche 3 océanique d'une telle épaisseur. 
2- sur la structure de la base de la croûte représentée  par une  zone  réflective de 5 à 6 
kilomètres d'épaisseur. La structure sismique (définie à partir de données sismiques 
grand-angle avec toutes les limites que cela comporte), l'évolution de la réflectivité le 
long d'une direction et dans deux  directions perpendiculaires montrent des similitudes 
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avec la croûte continentale inférieure réflective dans les zones de faible extension 
(zones de rift et bordure des marges continentales passives). 
L'argument basé sur l'analyse pétrologique des vitesses dans  la croûte inférieure peut 
évidemment être discuté dans la mesure où il s'appuyait: 
1- sur  la synthèse des études de  sismique grand-angle sur  la croûte océanique à partir 
de laquelle des règles générales sur les processus de formation de la croûte océanique 
ont été proposées. 
2- des modèles théoriques d'accrétion magmatique qui ne peuvent intégrer  tous les 
paramètres  intervenant lors de la mise.en place de la croûte océanique. 
La structure profonde  de la croûte océanique dans l'Océan Indien a été peu étudiée 
comparativement à ses homologues atlantique et pacifique et il peut paraître 
discutable de tirer des  conclusions sur l'origine du bassin de Raggatt à partir de la 
comparaison  avec  des  croûtes  océaniques  formées  dans d'autre  contexte 
géodynamique. 
Dès lors, les structures profondes du domaine  nord et du bassin d'Enderby fournissent 
des structures de référence qui mettent  en  valeur  la spécificité  de la  structure du 
bassin de Raggatt. Le rapport  entre l'épaisseur de la couche 2 sur l'épaisseur de la 
couche 3 est  plus élevé dans le domaine sud (0,4 au centre du bassin)  que  dans le 
domaine nord (0,27) malgré une épaisseur totale de la croûte comparable. Bien que 
l'épaisseur de la croûte soit comparable dans le domaine  nord et dans le domaine sud, 
les vitesses observées vers la base  de la croûte sont significativement plus faibles dans 
le domaine sud (6,90 km/s à 19 km de profondeur) que dans le domaine nord (7,20 
km/s à 19 krn de  profondeur). 
La structure de la  transition croûte-manteau est  aussi très différente dans le domaine 
nord et dans  le domaine sud. Dans le domaine sud,  une couche à faible vitesse en 
moyenne est prksente au-dessus du Moho. Cette couche à faible vitesse est réflective 
et représente  une zone  hétérogène à la base de la croûte. Le  Moho marque  une limite 
brutale  entre  la couche inférieure réflective et le manteau avec des  vitesses  très 
rapides dans la direction de l'axe du plateau. Ce contraste fort des propriétés 
sismiques à l'interface croûte-manteau est bien illustré par le contraste des couleurs 
observé à l'interface croûte-manteau sur le  modèle 2D du bassin de Raggatt (Figure 
6.6). Au contraire  dans le  domaine nord, la transition croûte-manteau est progressive 
en raison des vitesses élevées à la  base de la croûte et des vitesses présumées faibles 
dans le manteau supérieur. Aucune  réflexion interne  dans la croûte inférieure  n'est 
observée et l'amplitude de  la PmP est généralement très faible illustrant  une croûte 
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inférieure homogene (du moins à l'echelle de la sismique réfraction). La disparition de 
la reflectivité de la  croate  inferieure du domaine sud vers le domaine nord evoque 
l'evolution des structures  dans une marge continentale volcanique où la disparition de 
la r6flectivit6 de la crocte inférieure correspond B la mise en place  de grands volumes 
de matériel magmatique (Figure 9.18). 
Une des questions qui se posent (et à laquelle les données ne permettent  pas de 
répondre) est de savoir si ces diffgrences sont representatives de d e w  processus de 
formation differents ou si elles sont liées à des ev5nements postérieurs à la mise en 
place des structures (le domaine nord a eté affect6 par du volcanisme perdurant 
jusqu'h l'actuel). 
En  considérant  une origine identique pour les domaines nord et  sud,  la différence de 
vitesse dans  la croate inférieure de  ces  deux  domaines pourrait s'expliquer par: 
e une anomalie thermique plus faible lors  de la  mise en place den domaine sud 
produisant des magmas moins riches en  minéraux  ferro-magnésiens. Cela devrait 
impliquer une croQte plus epaisse dans le domaine nord que dans le domaine sud ce 
qui ne transparaît pas B travers nos modkles (d'après le modele d'accrétion 
magmatique de White & McKenzie (1989), il y a une corrélation entre le volume 
magmatique produit et  la vitesse sismique dans ces magmas). Cette hypothkse n'est 
cependant  pas compatible  avec  la structure du bassin d'Enderby caractérisee  par des 
vitesses sismiques élevées et qui serait approximativement contemporaine de  celle  du 
bassin de Raggatt. 
Q un  taux d'accrétion différent lors de la formation des domaines nord et sud qui 
pourrait également avoir eu un contrôle sur les épaisseurs et les vitesses sismiques. 
En comparant les structures du bassin d'Enderby et du bassin de Raggatt, la 
corrélation positive entre l'epaisseur de la croûte et les vitesses  sismiques  dans la 
couche 3 n'est clairement pas observée (épaisseur: -12 km; Vitesse moyenne dans la 
couche 3: -7,20 k d s  dans le cas du bassin d'Enderby) et la  structure du bassin de 
Raggatt  (épaisseur: 22 km; Vitesse  moyenne dans la  couche 3: 6,85 k d s  dans le  cas 
du bassin de Raggatt). Cette corrélation négative est un  argument  supplémentaire en 
faveur d'une origine continentale du bassin de Raggatt en supposant  que la formation 
des bassins de Raggatt et d'Enderby a été contemporaine. 
Un géotherme actuel, différent dans les domaines nord et sud pourrait expliquer la 
différence des vitesses sismiques de la croûte, du manteau supérieur et de la 
transition croQte-manteau. Un géotherme plus élevé dans le domaine sud  pourrait 
expliquer des vitesses  plus faibles dans la croûte inférieure mais serait en 
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contradiction avec des vitesses dans le manteau supérieur plus élevées dans le 
domaine sud que dans le domaine nord. En  utilisant la relation entre l’anomalie du 
géoide et  la topographie, Sandwell & MacKenzie (1989) suggèrent; que le  domaine sud 
du plateau de Kerguelen représente un bombement thermique de la topographie en 
relation avec  le  point chaud de Kerguelen (‘thermal swell’) qui serait sous le domaine 
sud du  plateau alors que le domaine nord et Broken Ridge ont  un  rapport  entre 
l’anomalie du géoide et la topographie typique d’un  plateau océanique. Néanmoins, 
Sandwell & MacKenzie (1989) notent que la topographie du domaine sud du plateau 
est  mal contrainte. Néanmoins, le point chaud de Kerguelen n’est  pas  situé sous le 
domaine sud d’après les reconstitutions cinématiques récentes (Royer et al., 1991). 
Afn de synthétiser l’ensemble  des interprétations, nous avons appliqué une rotation 
polaire au plateau de Kerguelen pour l’amener en correspondance avec la  grande 
province  volcanique nord-Atlantique regroupant les marges continentales volcaniques 
(Marges Hatton Bank, de Voring,  de  Lofoten) et l’Islande (Figure 10.1). La taille et la 
répartition  spatiale des structures sont comparables pour le  plateau de Kerguelen et 
la grande province volcanique nord-Atlantique. Le domaine nord du plateau de 
Kerguelen, en faisant abstraction de la partie  tertiaire  plus récente, se superpose à 
l’Islande. Nous proposons que le domaine nord du plateau représente une croûte 
océanique épaissie formée  lors de la phase terminale du point chaud de  Kerguelen. 
Le domaine sud se superpose aux marges continentales volcaniques.  La structure du 
bassin de Raggatt est comparable à celle  d’une croûte continentale  étirée  située  en 
bordure d’une marge  continentale  volcanique. La formation de cette  marge 
continentale volcanique correspondrait à la phase initiale d’activité du point chaud de 
Kerguelen. La présence du point chaud provoque la formation de croûtes océaniques 
épaissies avec  des vitesses sismiques élevées à proximité  de la  marge comparables à 
celle du bassin $Enderby. 
L’histoire de la formation du plateau de Kerguelen décrirait  par conséquent du SSE 
vers le NNW l’évolution  d’une phase de rifting continentale jusqu’à la formation d’une 
marge continentale volcanique  lors  de la phase d’activité initiale du point chaud de 
Kerguelen. L’activité du point chaud de Kerguelen se serait poursuivie en domaine 
océanique jusqu’à la formation du domaine  nord du plateau de Kerguelen à l’axe  d’une 
dorsale lors de la phase terminale de son activité. 

10.2. Corrélation entre les résultats des études géologiques et 
géophysiques antérieures et de la campagne KeOBS. 
L'interprétation de la présence de croûte  continentale dans le bassin de Raggatt est en 
conflit  avec la  plupart des études géologiques et géophysiques récentes sur le plateau 
de Kerguelen. 
En reconstituant le Gondwana, il y a 160 Ma, aucun espace libre, pouvant 
correspondre à la position originelle du fragment continental de Kerguelen, ne 
subsiste entre les plaques Indiennes, Antarctique et Australienne (Royer 8z Sandwell, 
1989). 
Les analyses géochimiques des basaltes du domaine sud du plateau de Kerguelen ne 
suggèrent  pas la présence de croûte continentale dans le domaine sud sauf au niveau 
du site 738 dans  la  partie extrême sud du plateau. I1 faut noter que les forages n'ont 
pénétré  dans le socle que sur une cinquantaine de mètres d'épaisseur. La pénétration 
faible des forages pourrait expliquer qu'une signature continentale plus forte n'ait pas 
été  enregistrée de la même manière que dans les coulées basaltiques pentées des 
marges continentales volcaniques  (Coffin,  communication personelle). Par contre, les 
valeurs faibles du rapport 206Pb/204Pb et élevées du rapport LaNb suggèrent que la 
source du point chaud de Kerguelen a  été contaminée par  la lithosphère continentale 
du Gondwana. Quoiqu'il en soit, la présence éventuelle de croûte continentale dans le 
substratum  au  site 738 ainsi que les reconstitutions cinématiques montrent  que la 
mise en place du domaine sud du plateau s'est effectuée à proximité  des continents. 
C'est pour cette raison que Kroenke et al. (1994) considèrent que le plateau de 
Kerguelen ne  peut être considéré comme représentatif d'un plateau océanique typique 
mis en place en domaine purement océanique loin des influences exercée par les 
masses  continentale. Cela  le  différencie de son  homologue (par  la taille), le plateau 
d'Ontong-Java. 
Aucune données de sismique récente ne permet d'avoir une connaissance détaillée de 
la structure profonde du plateau d'Ontong-Java qui fournirait un élément de 
comparaison idéal pour déterminer sous quelle  forme l'influence continentale apparaît 
dans la structure profonde  de la croûte du bassin  de Raggatt. Le plateau d'Ontong- 
Java se différencie du plateau de Kerguelen: 
1- par  une composition  isotopique et en éléments rares beaucoup plus homogène  des 
basaltes. Cela illustre probablement la complexité plus grande de l'histoire du plateau 
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de Kerguelen liée au contexte gkodynamique de  l'océan Indien comparativement à 
celle du plateau d'Ontong-Java. 
2- par le fait que le plateau d'On-tongJava n'a pas connu une phase d'6mersion  lors  de 
sa mise en place contrairement au plateau de Kerguelen. 
Enfin, il n'existe pas de structures actives, dont la mise en place résulte de l'activit6 
du point chaud, d'une taille comparable à celle du plateau de Kerguelen si bien  que  les 
conclusions que  l'on peut tirer d'une extrapolation dans le temps entre des 
observations contemporaines et pass6es sont  incertaines.  L'Islande est  sans doute la 
structure qui se rapproche le plus du type de formation du plateau de  Kerguelen mais 
r e p r h n t e  une taille s k  fois plus faible que la  plateau.  D'autre part,  sa mise en place 
perdure depuis 16 Ma alors que les modèles de points chauds prévoient une mise en 
place  des grandes provinces  volcaniques dans  un laps de temps tr&s bref à l'kchelle  des 
temps géologiques (evhnements cataclysmiques). De la meme manière, la comparaison 
entre  la  structure du plateau de Kerguelen et des  îles  océaniques (Hawaï, Kerguelen) 
auront toujours une signification relative  dans  la mesure où la taille de  ces structures 
n'est pas du meme ordre de grandeur. 
L'analyse des données KeOBS a mis en évidence deux structures suffisamment 
différentes dans les domaine nord et sud du plateau pour qu'on puisse envisager un 
processus de formation ou une origine différente de ces deux domaines. Notre 
interprétation repose surtout  sur la comparaison entre ces structures  et des structures 
observées dans  d'autre  parties  du globe et dont l'origine est associée à l'extension 
lithosphérique et  à l'ouverture oceanique euou A du magmatisme anormalement 
abondant. Le fait que le plateau de Kerguelen soit de par  sa  taille et de par sa position 
une  structure observée nulle part ailleurs  rends ces interpretations incertaines dans 
la mesure o h  elles reposent sur des extrapolations dans l'espace et dans le temps. Des 
propositions de campagne de forages ODP et de sismique profonde sur le plateau 
océanique d'Ontong-Java et de forage ODP sur le plateau océans-continental de 
Kerguelen devraient apporter une contribution complémentaire à celle de la 
campagne KeOBS A la comprkhension du plateau de Kerguelen. 
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CONCLUSION FINALE 
L'analyse des données sismique grand-angle de la campagne KeOBS a permis 
d'apporter  la première contribution à la connaissance de la  structure profonde du 
plateau de Kerguelen après les études effectuées par Recq & Charvis (1986), Recq et 
al. (1990) sur l'archipel de Kerguelen. L'étude de la  structure profonde du plateau 
s'inscrivait  dans la continuité logique des reconnaissances récentes de la  structure 
supérieure du plateau (campagnes de sismique multitrace Rig Seismic 2, MD 47 et des 
forages ODP Leg 119 et 120). 
L'objectif de cette campagne était double: le premier d'entre eux, régional, était 
d'apporter une contrainte supplémentaire sur l'histoire de la formation du plateau de 
Kerguelen en  mettant en évidence d'éventuelles variations dans la structure des 
différentes unités morpho-structurales du plateau. Le deuxième plus global était de 
caractériser  la structure profonde d'un  plateau océanique représentant l'expression 
d'un point chaud sur la lithosphère océanique en comparant sa  structure à celle d'un 
bassin océanique adjacent. Ce double  objectif a  rendu  l'interprétation des résultats 
particulièrement délicates dans  la mesure où il a  été difficile  de faire la part, dans les 
structures observées, de l'héritage magmatique lié à l'activité du point chaud de 
Kerguelen et de l'héritage  laissé  par le contexte géodynamique particulier de la mise 
en place du plateau (proximité immédiate des masses continentales du  Gondwana lors 
de la mise en place du plateau). 
. Un des succès de la campagne KeOBS est l'imagerie sismique grand-angle de très 
bonne qualité des arrivées réfléchies et réfractées dans  la croûte  profonde, sur le Moho 
et dans le manteau  supérieur  du domaine sud  du  plateau. La qualité  des 
enregistrements  a permis de proposer des modèles  de vitesse détaillés de la structure 
profonde jusqu'au toit du manteau  supérieur. La qualité de ces images sismiques 
ouvre des perspectives pour les études à venir  dans la mesure où elle montre  que 
l'imagerie sismique  de la structure profonde  des plateaux océaniques est accessible à 
partir de sources  sismiques marines conventionnelles  (canons à air). 
La structure profonde du bassin océanique d'Enderby à proximité du plateau de 
Kerguelen, et dont la mise en place est probablement contemporaine, nous sert de 
référence. L'épaisseur de la croûte, entre 10 et 13 km, indique que cette structure  est 
affectée par la proximité du plateau de Kerguelen et  n'appartient pas sensu stricto au 
bassin océanique. La loi de vitesse  en fonction de le profondeur est représentative 
d'une croûte océanique légèrement épaissie avec  des vitesses atteignant 7,50 kmls à la 
base de la couche 3. Les vitesses élevées dans la couche 3 pourraient illustrer 
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l'influence du point chaud de Kerguelen générant des magmas riches en  minéraux 
ferro-magnésiens. L'analyse des ondes P et des ondes converties P-S, ces dernières 
enregistrées sur les trois composantes des OBS, a permis de montrer une bonne 
correspondance entre les coefficients  de Poisson dans les couches 2 et 3 sismiques et 
ceux mesurés en laboratoire sur des échantillons d'ophiolites. 
Le domaine nord du plateau de Kerguelen est constituée par une croûte de  21-23 km 
d'kpaisseur caractéristique (compte tenu de nos connaissances) d'un plateau 
océanique.  Le rapport  entre  l'épaisseur de la couche 2 sur l'epaisseur de la couche 3 
(0,27) montre que l'épaississement de la croûte est dominé par celui de la couche 3 
océanique.  Les vitesses 2. la base  de. la crofite (22-24 km de  profondeur) atteignent des 
valeurs élevées (7,40 k d s ) ,  compatibles  avec une composition  gabbroïque  de la croûte 
inférieure. La mise en place  du  domaine nord résulterait de l'action du point chaud de 
Kerguelen sur ou B proximité  de la dorsale séparant la plaque indienne de la plaque 
australo-antarctique entre -100 et 130 Ma, selon une configuration comparable à celle 
de l'Islande actuelle. 
La comparaison'des kpaisseurs de  crofite du domaine nord (20-23 km) et de l'archipel 
de Kerguelen (15-20 km)  a permis de confirmer que l'archipel s'est mis en place sur la 
croûte océanique tertiaire du  bassin australo-antarctique lors de l'ouverture océanique 
entre  l'Australie  et l'Antarctique, plut6t que sur  la croûte kpaisse du plateau de 
Kerguelen,  d'fige Crétacé. 
La structure du domaine sud montre des différences significatives avec celle du 
domaine nord. Bien que l'épaisseur de la croûte soit comparable (22-23 km), les 
vitesses sont sensiblement plus faibles dans  la crofite inférieure du domaine sud (6,90- 
7,10 knds à la base de la croûte) que dans celle du domaine nord (7,40 k d s ) .  Les 
données enregistrées dans le  domaine sud montrent  plusieurs réflexions internes  dans 
la croûte inférieure  ainsi qu'onde PmP avec des  amplitudes trBs fortes aux distances 
critiques et une forte attknuation (apparente?) de sa fréquence dominante aux 
distances post-critiques. Aux distances post-critiques, les arrivées de la croûte 
inférieure et du Moho sont discontinues suggérant des interférences destructives 
entres les ondes réfléchies  dans la structure hétérogène à la base  de la croûte et l'onde 
PmP. Au contraire, aucune réflexion interne  dans la crofite inférieure n'est  enregistrée 
sur les donnees du domaine nord et l'amplitude de la PmP  est généralement beaucoup 
plus faible que sur les  données du sud (sauf sur un OBS). 
Le calcul  des sismogrammes synthétiques pour plusieurs modèles  de croûte inférieure 
litée montre qu'un milieu grossièrement stratifié,  caractérisé par des  couches de 600 
mètres d'épaisseur avec des inversions de vitesse dont le contraste d'impédance 
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augmente vers la base de la stratification, permet de reproduire les temps d'arrivée et 
la  distribution des amplitudes en fonction  de la distance des  réflexions internes  et de 
l'onde PmP. La croûte inférieure réflective dans le domaine sud du plateau de 
Kerguelen possède plusieurs propriétés semblables à celles de la croûte continentale 
inférieure réflective dans les  zones de faible extension. 
A partir de l'analyse des vitesses sismiques dans  la croûte inférieure non  réflective et 
de la  structure de la croûte inférieure réflective, nous interprétons le domaine sud du 
plateau comme un fragment de croûte continental faiblement étiré, recouvert 
d'épanchements volcaniques. L'évolution de la structure de la croûte inférieure 
réflective dans  la direction NNW-SSE et l'absence de réflectivité dans la direction 
perpendiculaire pourraient indiquer une direction d'extension plus ou moins parallèle 
à l'axe du  plateau avec une extension sans doute plus  marquée au sud qu'au nord. 
Cette direction et cette polarité de l'extension sont globalement compatibles  avec la 
direction de l'expansion océanique entre  l'Inde  et  le continent australo-antarctique 
lors  de la mise en place du plateau. 
L'histoire du  plateau de Kerguelen pourrait décrire du SSE vers le NNW l'évolution 
d'une phase de rifting continental jusqu'à la mise en place  d'une marge continentale 
volcanique en relation avec l'activité initiale du point chaud de Kerguelen. Cette 
activité se serait poursuivie en domaine océanique jusqu'à la mise en place du 
domaine nord lors de la phase terminale de cette activité. 
Le plateau de Kerguelen pourrait dès  lors constituer l'équivalent  Crétacé  de la grande 
province  volcanique nord-atlantique regroupant les marges continentales volcaniques 
nord-atlantique (Hatton-Bank, Voring,  Lofoten) et l'Islande. 
L'analyse comparative de la  structure profonde du domaine nord et du domaine sud 
suggère une hétérogénéité latérale de la  structure profonde du plateau à l'image de 
l'hétérogénéité de la composition  géochimique  des basaltes du plateau de Kerguelen et 
de l'archipel de  Kerguelen. Cette hétérogénéité suggère que les  processus  de formation 
sont plus complexes qu'une mise en place de la totalité du plateau sur, ou à proximité, 
d'une dorsale, en relation avec l'activité d'un point chaud. Une étude récente a remis 
en question le  concept  selon  lequel  la  mise n place  des plateaux océaniques se produit 
en un  laps de temps très court et suggère que leur mise en place résulterait de deux 
épisodes volcaniques. Les datations des basaltes du plateau sont compatibles  avec ce 
modèle. 
La compréhension des processus responsables de la mise en place des grandes 
provinces volcaniques passe sans doute pas une meilleure connaissance de la 
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structure profonde et de la gkochimie des basaltes d'autres p la teau  volcaniques 
c o m e  le plateau d'Ontong-Java dont la mise en place a eu lieu loin de toute influence 
continentale. En raison de son origine typiquement océanique, la comparaison entre 
sa structure  et celle du  plateau de Kerguelen devrait permettre de determiner la part 
de la 'contamination' continentale dans la structure profonde du plateau de 
Kerguelen. Une proposition de campagne sismique sur le plateau  d'0ntong-Java a kt6 
effectuke dans la perspective d'ktudier la  structure profonde du plateau  d'0ntong-Java 
et les relations avec les bassins adjacents (Coffin,  communication personnelle). 
Des  propositions de campagne de forages ont été également proposées sur les plateaux 
d'0ntongJava  et de Kerguelen afin de complkter les datations des basaltes à de 
nouveaux sites et  surtout afin  de mettre  en évidence une éventuelle zonation dans la 
composition  des basaltes. 
La totalité des données de la campagne KeOBS n'ont pas encore kté analysées. 
L'interprétation du proel rkalisé sur le ~ a n c  des É]ans devrait permettre de  definir la 
structure profonde d'une entité originale sur le plateau de Kerguelen qui a quelquefois 
été  inteqrktée comme la trace d'une dorsale océanique  fossile. 
Dans le cadre d'une acquisition de nouvelles données sismiques sur le plateau de 
Kerguelen, il me semble particulihrement interessant  d'étudier de f q o n  détaillée 
1'6volution de la structure profonde du plateau,  entre les domaines sud (continental?) 
et nord (océanique) dans  la zone centrale du plateau et  entre le domaine sud et la 
marge  antarctique. L'acquisition combinke de profils de sismique verticale multitrace 
et grand-angle serait particulit5rement intéressante pour verifier l'hypoth5se d'une 
croate inférieure rkflective dans le domaine sud du plateau. 
L'autre  intérêt d'une nouvelle acquisition de données serait d'ktudier de fapn plus 
compl5.t.e la transition entre les différents domaines du plateau de Kerguelen et les 
bassins ockaniques adjacents. 
L 
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Glossaire  des notations utilisées 
t: Temps de  propagation entre  la source et le récepteur, (s)  
v : Fréquence temporelle, (s-1) 
x: distance entre  la source et le récepteur, (km) 
k: Fréquence spatial (ou nombre  d’onde), (km-1) 
f(t): Trace sismique échantillonnée en fontion du temps  (par  défaut celle enregistrée 
par  la composante verticale) 
hl(t): Trace sismique enregistrée par la première composante horizontale de 1’OBS 
h2(t): Trace sismique enregistrée par la deuxième  composante horizontale de 1’OBS. 
sv(t): Trace sismique enregistrée dans  la direction radiale du mouvement 
sh(t): Trace sismique enregistrée dans  la direction transverse du mouvement 
Vr: vitesse de  réduction appliquée à l’échelle  des temps, (lads) 
h:  Epaisseur de la  tranche d’eau, (km) 
V: Vitesse de phase d’une  onde (par défaut en mode P) longitudinale, ( W s )  
Vp: Vitesse de phase d’une  onde P, (lads). 
Vs: vitesse de phase d‘une  onde S, (kds) .  
vh:  vitesse de phase horizontale d’une  onde, ( W s ) .  
i: angle d’incidence  d’un rai, (O) 
j:  unité imaginaire 
z: profondeur, (km)  
p: paramètre du rai (ou lenteur), (skm) 
CF: Coefficient de Poisson 
h p :  Longueur d‘onde d’une  onde P, (m). 
1s: Longueur d‘onde  d’une onde S, (m). 
p: Densité d’une  roche 
QP: Facteur de qualité dans une couche  pour la propagation  d’une  onde P. 
Qs: Facteur de qualité dans une couche  lithologique  pour la propagation d’une  onde S 
*: Indique le conjugué  d’un nombre complexe 
Sij: Interspectre d‘énergie entre la trace fi(t) et $(t) 
Tij:  Fonction d’intercorrélation entre la trace fi(t)  et fj(t) 
TH: Transformée de Hilbert 
TF: Transformée de Fourier 
TFI: Transformée de Fourier Inverse 
Ha: Fonction de Hanning 
T(t): Fonction  d’autocorrélation 
F(v): Transformée de Fourier de f(t) 
0: Azimuth de l’énérgie radiale au mouvement, (O) 
I I : Module  d’un  nombre  complexe 
RMS: Ecart quadratique moyen, (s) 
~ 2 :  Valeur du Chi 2 
Sinc:  Fonction  sinc 
OBS: Ocean  Bottom Seismometer (Station Sismique Sous-marine) 
LIP: Large Igneous  Province (Grande Province  Volvanique) 
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